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Prefacio
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Cada fragmento de esta tesis esta´ desarrollada en idioma espan˜ol. Complementariamente, se han
traducido las secciones fundamentales al idioma ingle´s. Asimismo, se han incorporado los manuscritos
de los trabajos cient´ıficos publicados (en ingle´s, ver lista de referencias debajo) que han motivado esta
tesis.
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Resumen
A lo largo de la historia, los sistemas magma´ticos activos han demostrado tener la capacidad de generar
impactos negativos en las poblaciones vulnerables situadas en sus cercan´ıas. Cada an˜o, aproximadamente
7% de la poblacio´n mundial se ve afectada en mayor o menor medida por los diversos sucesos de origen
volca´nico. La comunidad cient´ıfica y los gobiernos locales dirigen esfuerzos (pol´ıticos, econo´micos,
recursos humanos) con la finalidad de paliar las posibles consecuencias adversas originadas por la
actividad volca´nica. El desarrollo de conocimiento sobre los mecanismos que conducen a la actividad
observada, las estructuras subsuperficiales que intervienen, y la construccio´n de los escenarios futuros
ma´s probables, resulta fundamental para la eficiente aplicacio´n de medidas de reduccio´n de riesgo por
amenazas volca´nicas.
La presente tesis doctoral representa una contribucio´n al conocimiento de las condiciones f´ısicas
subsuperficiales de dos sistemas volca´nicos andinos, el Complejo Volca´nico Plancho´n-Peteroa (CVPP) y
el Complejo Volca´nico Cotacachi-Cuicocha (CVCC). Estos complejos volca´nicos, si bien sufrieron grandes
erupciones en el pasado, con destruccio´n de sus edificios volca´nicos, flujos pirocla´sticos, y avalanchas,
motivos de su elevada peligrosidad, actualmente poseen niveles de actividad moderados a bajos. El
limitado nivel de riesgo de estos complejos ha motivado una escasa densificacio´n de su instrumentacio´n.
El CVPP y el CVCC sugieren una oportunidad para la implementacio´n de nuevas te´cnicas que exploten
al ma´ximo la informacio´n contenida en las sen˜ales s´ısmicas registradas en sus cercan´ıas. Esta tesis
propone entonces, la aplicacio´n de distintas metodolog´ıas basadas en la te´cnica interferometr´ıa s´ısmica
(IS) a registros adquiridos en el a´rea del CVPP y del CVCC.
Desde el an˜o 2010, el CVPP ha sido monitoreado por el Observatorio Volcanolo´gico de los
Andes del Sur (OVDAS), a trave´s de las estaciones de la Red Nacional de Vigilancia Volca´nica
(RNVV-SERNAGEOMIN, Chile) desplegadas sobre el territorio chileno (red OVDAS); y recientemente
por el Observatorio Argentino de Vigilancia Volca´nica (OAVV-SEGEMAR, Argentina), a partir de
la informacio´n adquirida por estaciones en suelo argentino. Esta informacio´n es utilizada para la
identificacio´n de los diferentes tipos de sen˜ales y la estimacio´n de la distribucio´n espacial de las fuentes
s´ısmicas. Adicionalmente, durante el an˜o 2012, seis estaciones s´ısmicas (red PV) fueron temporalmente
(un an˜o) instaladas por el proyecto MalARRgue sobre el flanco oriental del CVPP. En una etapa previa
al presente trabajo de tesis, este mismo grupo de investigacio´n ha utilizado los registros s´ısmicos de
la red PV para caracterizar la actividad sismovolca´nica del CVPP, realizar un ana´lisis de atenuacio´n
s´ısmica en el a´rea, y localizar los eventos s´ısmicos identificados; asimismo, ha utilizado la informacio´n
otorgada por las redes PV y OVDAS para el refinamiento de la ubicacio´n de los eventos de fractura
registrados. El conocimiento de la disposicio´n en el subsuelo de las fuentes de los sismos locales es el
punto de partida para la aplicacio´n de IS basada en autocorrelaciones de eventos locales seleccionados.
Sus resultados proveen una estimacio´n precisa de la profundidad de las discontinuidades con mayor
contraste de impedancia s´ısmica debajo de cada una de las estaciones de las redes PV y OVDAS, hasta
una profundidad de 4 km, demostrando una elevada correlacio´n con la informacio´n geolo´gica disponible
para el a´rea. Adema´s, estos resultados sugieren la presencia de zonas caracterizadas por una elevada
heterogeneidad, as´ı como de una zona de acumulacio´n de material magma´tico en la regio´n ma´s occidental
de ana´lisis. Las interpretaciones inferidas refuerzan el modelo de subsuelo desarrollado por Benavente
(2010) para el a´rea del CVPP construido mediante ana´lisis de fluidos termales y sensores remotos. Los
resultados obtenidos son datos fundamentales para las te´cnicas de modelado de la dina´mica interna del
sistema magma´tico.
Con el objeto de extender la caracterizacio´n del subsuelo a mayores profundidades, se utilizan los registros
s´ısmicos adquiridos por las redes PV y OVDAS para la aplicacio´n de IS mediante autocorrelaciones a
sismos regionales y telesismos, aquellos seleccionados de acuerdo a su magnitud, localizacio´n, y a´ngulo
de incidencia de la energ´ıa de onda P. La aplicacio´n de esta metodolog´ıa para tres rangos de frecuencias
particulares permite precisar la profundidad de rasgos relevantes a la tecto´nica regional (discontinuidades
intracorticales, discontinuidad corteza-manto, techo y base del bloque subductante, zona de baja
velocidad litosfe´rica, discontinuidad lito´sfera-asteno´sfera, zona de baja velocidad astenosfe´rica) en el
subsuelo debajo de las estaciones de las redes PV y OVDAS, as´ı como la inferencia de las zonas de mayor
probabilidad de acumulacio´n de material fundido en la corteza.
La informacio´n s´ısmica registrada por las estaciones de la red PV es utilizada para la extraccio´n y ana´lisis
de la informacio´n de ondas superficiales contenidas en el ruido s´ısmico ambiental, logrando mejorar la
resolucio´n de los modelos de velocidad en sus primeras capas. Para ello, se utilizan ventanas temporales
seleccionadas de acuerdo a su correspondencia con sen˜ales de fuentes ubicadas en las a´reas de fase
estacionaria para cada par de estaciones, en el rango de frecuencias [0.8 , 4] Hz. Construidas las curvas
de dispersio´n, se prosiguio´ a la obtencio´n de los perfiles de velocidad de onda S, las cuales sugieren la
presencia de dos capas bien diferenciadas en los primeros 350 m del subsuelo. La distribucio´n espacial de
velocidades de onda S permite una interpretacio´n de los posibles factores (litolog´ıa, porosidad, contenido
de agua) que condicionan este comportamiento.
Los resultados obtenidos de la aplicacio´n de IS mediante autocorrelaciones a eventos seleccionados, en
integracio´n con los obtenidos de la IS por correlaciones de ruido s´ısmico ambiental, permiten elaborar
un modelo de subsuelo volca´nico a niveles corticales, el cual posibilita la identificacio´n de las zonas de
mayor probabilidad de acumulacio´n de fundido magma´tico.
El CVCC ha sido monitoreado por el Instituto Geof´ısico de la Escuela Polite´cnica Nacional (IGEPN,
Ecuador) desde el an˜o 1988, momento en el que instalo´ la primera estacio´n sismolo´gica dada la
clasificacio´n este complejo volca´nico como potencialmente activo. Hacia el an˜o 2010 mostro´ un
incremento de su actividad, lo que condujo a la instalacio´n de tres estaciones sismolo´gicas adicionales.
Las sen˜ales s´ısmicas registradas por la red de monitoreo del CVCC son utilizadas, en el marco de
esta tesis, para la aplicacio´n de una novedosa variacio´n de la te´cnica IS, basada en la correlacio´n de
ruido s´ısmico ambiental registrado en distintas componentes de una misma estacio´n. Esta metodolog´ıa
permite caracterizar la magnitud y ubicacio´n de los cambios subsuperficiales ocurridos en el CVCC.
Los resultados para el periodo de registro (Mayo de 2011 a enero de 2016) indican variaciones leves
de velocidad (< 3%), manifestando un aumento del para´metro hacia la zona norte del complejo, en
la zona del volca´n inactivo Cotacachi, y una disminucio´n del mismo en la zona sur, en el a´rea del
volca´n Cuicocha. El menor error relativo de los resultados para las componentes cruzadas refuerza su
utilizacio´n en lugar de las autocorrelaciones, para las cuales se observa una probable mayor sensibilidad
a las variaciones espacio-temporales de las fuentes de ruido.
La presente tesis doctoral logra suministrar informacio´n fundamental sobre las condiciones
subsuperficiales del CVPP y el CVCC, evidencia cient´ıfica que no solo demuestra la versatilidad
de las te´cnicas de IS en sistemas geodina´micos complejos (como lo son las zonas volca´nicas) y para bases
de datos de distinta naturaleza (eventos s´ısmicos, ruido s´ısmico ambiental -ondas de cuerpo y ondas
superficiales), sino que proporciona resultados que sera´n de utilidad a las metodolog´ıas del monitoreo
orientadas a la estimacio´n y reduccio´n del riesgo de origen volca´nico en las a´reas del CVPP y el CVCC.
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Abstract
Through history, active magmatic systems have exposed their potential to cause negative impacts on
nearby populations. Each year, around 7% of the worldwide population is affected by volcanic processes.
The scientific community and the local governments encourage (political, financial, and human resource)
investments aiming to mitigate likely adverse consequences originating by volcanic activity. Gaining
knowledge about the physical mechanisms causing the observed volcanic phenomena and about involved
subsurface structures, as well as developing the most likely future scenarios, are fundamental for efficient
application of reducing risk strategies.
This PhD thesis contributes to the knowledge of two Andean volcanic systems, i.e., the Plancho´n-Peteroa
Volcanic Complex (PPVC) and the Cotacachi-Cuicocha Volcanic Complex (CCVC). Even though these
volcanic complexes produced big eruptions collapsing parts of their edifices and developing pyroclastic
flows and lahars (all of which explain their high hazard), they currently present low-to-moderate activity.
The lately limited risk of the PPVC and the CCVC has restricted a dense monitoring arrays. These
volcanic complexes suggest an opportunity for applying new methodologies in order to make the most
of the seismic signals recorded nearby. Therefore, this thesis proposes applying seismic interferometry
methodologies to data recorded around the area of PPVC and CCVC.
Since 2010, the PPVC has been monitored by the Observatorio Volcanolo´gico de los Andes del Sur
(OVDAS), through the stations of the Red Nacional de Vigilancia Volca´nica (RNVV-SERNAGEOMIN,
Chile) located in Chile (from here on, OVDAS array); and recently by the Observatorio Argentino de
Vigilancia Volca´nica (OAVV-SEGEMAR, Argentina) through seismic stations located in Argentina. In
particular, the seismic information is used for identifying signals and analyzing the spatial distribution of
the seismic sources. Furthermore, six seismic stations (from here on, PV array) were temporally (01-2012
to 01-2013) installed by the MalARRgue project on the eastern flank of the PPVC. Previously to the
development of this thesis, the same collaborating research group has characterized the seismo-volcanic
activity recorded at the PPVC, analyzed seismic attenuation properties, and located seismic events;
additionally, the location of these seismic sources have been improved using stations deployed in
both Argentina and Chile. Locating seismic events around the PPVC is a first step for applying
SI based on autocorrelations to local seismic events. Through application of this methodology, we
estimated the depth of structures with sufficiently high impedance contrast underneath each of the
stations of the PV and OVDAS arrays down to 4 km depth. Our results show a high correlation
with the geological information available for the area; our results also indicate the location of
highly heterogeneous zones, one of which we interpreted as an area of magma storage located along
the western section of the analyzed area. Our interpretations agree with the model proposed by
Benavente (2010) for the PPVC based on geological, geochemical, and remote sensing data. Our results
are fundamental for future applications of modeling techniques on the dynamics of the magmatic systems.
In order to characterize deeper subsurface structures, we applied SI using autocorrelations of
regional and teleseismic events recorded by stations located in Argentina and Chile. The events
were selected according to their magnitude, location, and P-wave angle of incidence. Applying
SI to three ranges of frequencies allowed identification of relevant tectonic features (intra-crustal
discontinuities, crust-mantle discontinuity, top and bottom of subducting slab, lithospheric low-velocity
zone, lithosphere-asthenosphere discontinuity, asthenospheric low-velocity zone) below stations located
in the area, as well as inference of the most likely zones of magma storage through depth down to the
Moho.
Based on analyses and processing of the ambient seismic noise recorded on the eastern flank of the
PPVC, we improved the resolution of the very first layers of the velocity models. We used time windows
selected according to the location of sources in the stationary-phase area for each station pair in the
range [0.8, 4] Hz. We obtained the dispersion curves and, consequently, estimated the S-wave velocity.
Our results suggest two layers in the first 350 m. The spatial distribution of the obtained S-wave velocity
might be caused by changes in lithology, porosity, and water content.
Combining the results obtained through application of SI using autocorrelations and SI using correlations
of ambient seismic noise allowed the development of a crustal model at the PPVC, which provides
information about the most likely depths for magma storage.
The CCVC has been monitored by the Instituto Geof´ısico de la Escuela Polite´cnica Nacional (IGEPN,
Ecuador) since 1988, when the first seismic station was installed after its classification as potentially
active. In 2010, the CCVC increased its general volcanic activity motivating the deployment of three
extra seismic stations. We used the data recorded by this four-station seismic array for applying
a novel variation of SI based on cross-component cross-correlation of ambient seismic noise. We
obtained information about the magnitude and location of the subsurface changes in the CCVC
during the analyzed period (May 2011 to January 2016). Our results indicate smooth velocity
variations (< 3%), showing a velocity increase along the northern area (i.e., proximal to the inactive
Cotacachi volcano) while a velocity decrease by the southern area (i.e., near the active Cuicocha volcano).
This thesis provides valuable information about subsurface conditions at the PPVC and CCVC. This
work stresses the versatility of SI for studying complex geodynamic systems (like volcanoes) and for
using input data of diverse nature (seismic events, ambient seismic noise –body or surface waves). The





“Todo hombre, por naturaleza, desea saber.”
Aristo´teles (384 AC-322 AC)
Tanto la variedad de las morfolog´ıas asociadas a las estructuras observadas en superficie (pliegues,
fallas, montan˜as, valles, entre otros) como la ocurrencia de una multiplicidad de feno´menos naturales
(desde vientos, lluvias, cambios de temperatura, nevadas, y la accio´n de los seres vivos, hasta procesos
oroge´nicos, sismos, erupciones volca´nicas, tsunamis, huracanes, tornados, inundaciones, etc.), son claras
manifestaciones de que el planeta Tierra es un sistema dina´mico.
A lo largo de los siglos, la necesidad, preocupacio´n, y responsabilidad por adquirir conocimiento sobre
los procesos que originan los feno´menos observados (y sus productos) han conducido al desarrollo de
las Ciencias de la Tierra, y dentro de ella, a diversas disciplinas como la Geolog´ıa, F´ısica, Qu´ımica,
Geof´ısica, Astronomı´a, entre otras (Wolf, 1935). Mediante la aplicacio´n del me´todo cient´ıfico, basado
en la identificacio´n y formulacio´n del problema a resolver, la adquisicio´n de informacio´n a trave´s de
la observacio´n y la experimentacio´n, y la elaboracio´n y contraste de teor´ıas (Einstein, 1934), estas
disciplinas se han encargado de adquirir evidencia cient´ıfica sobre la cual se han desarrollado las teor´ıas
que explican el funcionamiento de muchos de los procesos que ocurren en el planeta. Sin embargo, la
complejidad intr´ınseca a estos sistemas analizados ha limitado su nivel de conocimiento.
Esta tesis doctoral constituye un aporte al conocimiento de sistemas magma´ticos seleccionados,
contribuyendo, paralelamente, a la respuesta de preguntas abiertas en el campo de la volcanolog´ıa.
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I.1. ¿CUA´L ES LA MOTIVACIO´N GENERAL DE ESTA TESIS DOCTORAL?
I.1 ¿Cua´l es la motivacio´n general de esta tesis doctoral?
El planeta Tierra presenta ma´s de 1500 volcanes activos, es decir, sistemas magma´ticos que han
manifestado al menos una erupcio´n en los u´ltimos 10 mil an˜os. El registro de erupciones se
considera completo desde 1950, segu´n el cual en promedio ocurren entre 50 y 70 erupciones anuales
(aproximadamente la mitad de ellas con continuidad de un an˜o al otro), afectando, alrededor de 7% de
la poblacio´n mundial (∼400 millones de personas) (Bignami et al., 2012; Loughlin et al., 2013).
Muchas son las razones por las que estas comunidades deciden permanecer en las cercan´ıas a los
centros eruptivos, entre ellas, factores econo´micos (acceso a los recursos naturales como agua, suelos
fe´rtiles, o energ´ıa geote´rmica; actividades laborales como la agricultura o turismo; etc.), y factores
sociales (fundamentos pol´ıticos, histo´ricos, o culturales como distribucio´n desproporcionada de recursos,
significancias religiosas o espirituales, entre otros).
Numerosos sucesos histo´ricos (Pinatubo, Filipinas, 1991, ma´s de 740 muertes; El Chicho´n, Me´xico,
1982, >2000; Santa Maria, Guatemala; 1902, >5000; Tarawera, Nueva Zelanda, 1886, 153; Krakatau,
Indonesia, 1883, ∼ 36400; Galunggung, Indonesia, 1822, 4011; entre muchos otros) atestiguan la
vulnerabilidad de las poblaciones humanas ante los procesos de origen volca´nico. Del ana´lisis de cada
uno de estos eventos, se observa la necesidad de fuertes pol´ıticas sociales orientadas a la mitigacio´n del
riesgo volca´nico, acompan˜adas de un trabajo cient´ıfico multidisciplinario que contribuya a la adquisicio´n
de conocimiento preciso sobre las caracter´ısticas de los sistemas magma´ticos bajo estudio. De esta
manera, a partir del registro de la actividad de los sistemas de intere´s por medio de instrumental
apropiado y de las estrategias adecuadas (aquellas que involucran una correcta distribucio´n de los
primeros, la seleccio´n de las metodolog´ıas de procesamiento de los registros, la capacitacio´n de recurso
humano, el desarrollo de planes de accio´n, entre otros), sera´ posible la elaboracio´n de alertas tempranas
de amenazas, las que contribuira´n a una reduccio´n del riesgo experimentado por las poblaciones e
infraestructura localizadas en a´reas volca´nicas activas (Loughlin et al., 2013). Sin embargo, esta tarea
ha sido histo´ricamente dif´ıcil de satisfacer. Entre las causas ma´s relevantes destacamos el conocimiento
insuficiente sobre la actividad eruptiva de los sistemas analizados, su evolucio´n geolo´gica, su dina´mica
(antes, durante, y posteriormente a una erupcio´n), su estructura subsuperficial, las caracter´ısticas de
sus componentes (magma, roca reservorio, y su interrelacio´n), la escala de tiempo de variacio´n de los
procesos sucedidos. El conocimiento de un sistema volca´nico puede construirse mediante la adquisicio´n
de informacio´n cient´ıfica multidisciplinaria (geolog´ıa, geof´ısica, geodesia, geoqu´ımica), informacio´n que
debe ser cuidadosamente procesada, analizada, e interpretada, con el objeto de describir apropiadamente
las caracter´ısticas de dicho sistema. Esta informacio´n sera´ de gran utilidad para la vigilancia del sistema,
permitiendo una mejor interpretacio´n de su comportamiento y el establecimiento de alertas tempranas y
prono´sticos eruptivos ma´s acertados.
En los u´ltimos an˜os, el avance tecnolo´gico ha permitido una aceleracio´n del desarrollo del conocimiento
en volcanolog´ıa, sin embargo, au´n queda mucho camino por recorrer. Del gran nu´mero de interrogantes
actuales, destacamos:
• En base a la potencialidad del instrumental y las metodolog´ıas actuales, ¿que´ y cua´nto podemos conocer
sobre los sistemas magma´ticos bajo estudio?;
• ¿Cua´nto conocimiento es necesario para la construccio´n de eficientes alertas tempranas y prono´sticos?;
• ¿Cua´les son los procesos que dan origen a las erupciones?;
• ¿Cua´l es el porcentaje de aleatoriedad de los procesos eruptivos?, ¿Cua´l es su grado de predictibilidad?;
• ¿Podemos reconocer un´ıvocamente precursores de una erupcio´n?;
• Asumiendo que los procesos eruptivos suceden a partir de una relacio´n de causa y efecto, modelados por
ecuaciones de comportamiento (aunque las mismas no sean conocidas en su totalidad) de las condiciones
f´ısicas involucradas, las erupciones, ¿estara´n asociadas a un tiempo caracter´ıstico, aquel en el que ocurre
la totalidad de la actividad precursora de una erupcio´n?
Luego,
o ¿Sera´ este tiempo caracter´ıstico suficientemente grande como para detectar una inminente erupcio´n?
o ¿Los para´metros utilizados por los observatorios mundiales, son los ma´s adecuados para la realizacio´n
de alertas tempranas?
o ¿Es, la actividad precursora, suficientemente energe´tica como para ser detectada por la instrumentacio´n
instalada? ¿Es, la instrumentacio´n, apropiada para los fines propuestos?
• Entre muchas otras (Sparks et al., 2012; Sigurdsson et al., 2015; Cooper, 2017).
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CAPI´TULO I. INTRODUCCIO´N
I.2 ¿Cua´l es la problema´tica espec´ıfica a resolver?
Si bien los productos de la dina´mica de los sistemas volca´nicos (tales como el suministro de recursos
naturales) pueden ser beneficiosos para las comunidades aledan˜as a los centros eruptivos, sus efectos
adversos pueden ser devastadores. La conjuncio´n de los peligros asociados a los procesos volca´nicos y
el desconocimiento del sistema que les da origen (condiciones f´ısicas, y su evolucio´n temporal), impiden
una adecuada estimacio´n del riesgo experimentado por las comunidades que habitan en estas zonas, y,
consecuentemente, el desarrollo de estrategias exitosas en la mitigacio´n del riesgo de origen volca´nico.
La Cordillera de Los Andes (por simplicidad, los Andes) es una cadena montan˜osa ubicada a lo largo
del borde occidental de Ame´rica del Sur, originada a partir de procesos tecto´nicos convergentes, los
cuales han favorecido el desarrollo de sistemas volca´nicos activos. Estos volcanes han sido catalogados
desde el an˜o 1532, registrando ma´s de 600 erupciones con un saldo de ∼25000 muertes (la gran mayor´ıa
asociada a la erupcio´n del Nevado del Ruiz, Colombia, de 1985). Sin embargo, si bien ma´s de 20
millones de personas habitan a una distancia menor de 100 km de alguna de las estructuras volca´nicas
potencialmente activas localizadas en los Andes, una gran proporcio´n de estos volcanes au´n carecen de
un sistema instrumental de monitoreo (Tilling, 2009; Brown et al., 2015).
Esta tesis doctoral se emprende bajo la propuesta de contribuir a la solucio´n de diversas cuestiones
planteadas en la volcanolog´ıa, mediante la elaboracio´n de productos cient´ıficos que contribuyan al
entendimiento de sistemas magma´ticos espec´ıficos (aquellos seleccionados como objeto de estudio) y en
consecuencia, a la reduccio´n del riesgo experimentado por las poblaciones cercanas a los mismos. El
presente manuscrito realiza un aporte a la resolucio´n de preguntas tales como:
• ¿Que´ existe en el subsuelo volca´nico?, ¿Co´mo podemos obtener esa informacio´n?, ¿Co´mo afectan las
heterogeneidades a la informacio´n s´ısmica registrada?;
• ¿Co´mo cambian las condiciones f´ısicas de los sistemas magma´ticos con la profundidad?;
• ¿A que´ para´metros o condiciones del subsuelo son ma´s sensibles las metodolog´ıas utilizadas?, ¿Cua´les
son las interpretaciones posibles a ra´ız de la informacio´n disponible?;
• ¿Co´mo se relacionan los resultados aportados desde diversas a´reas del conocimiento (geolog´ıa,
geoqu´ımica, etc.) a las interpretadas mediante el procesamiento de datos s´ısmicos en el a´rea?;
• ¿Que´ cambios se han producido en la estructura volca´nica con el tiempo?, ¿Cua´les son sus causas?
I.3 ¿Co´mo es abordada la problema´tica?
Las actividades de investigacio´n descriptas en esta tesis doctoral surgen de la colaboracio´n internacional
de distinguidos grupos cient´ıficos de los Pa´ıses Bajos (Universidad Tecnolo´gica de Delft), los Estados
Unidos (Universidad Estatal de Boise), Chile (Observatorio Volcanolo´gico de los Andes del Sur,
SERNAGEOMIN), Ecuador (Instituto Geof´ısico de la Escuela Polite´cnica Nacional), y Argentina
(Facultad de Ciencias Astrono´micas y Geof´ısicas, Universidad Nacional de La Plata; y el International
Center for Earth Sciences, Comisio´n Nacional de Energ´ıa Ato´mica).
Este trabajo doctoral contribuye al conocimiento de dos sistemas magma´ticos andinos, el Complejo
Volca´nico Plancho´n-Peteroa –CVPP (Argentina-Chile) y el Complejo Volca´nico Cotacachi-Cuicocha
–CVCC (Ecuador). Estos dos sistemas magma´ticos presentan registros histo´ricos de erupciones
mayores (11500 AP para CVPP y 3100 AP para CVCC), las que provocaron la destruccio´n de sus
edificios volca´nicos, con formacio´n de calderas, flujos pirocla´sticos, y lahares. Su actividad posterior
menor (veintena de erupciones menores explosivas holocenas para CVPP y una u´ltima erupcio´n
datada 1300 AP en el CVCC) condujo a la limitada cantidad de estudios hasta el momento, a pesar
de presentar una poblacio´n de, aproximadamente, 635.000 y 3.200.000 habitantes en un radio de 100
km alrededor del CVPP y CVCC, respectivamente (Global Volcanism Program, Smithsonian Institution).
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I.4. ¿CO´MO ESTA´ ORGANIZADA ESTA TESIS?
La aplicacio´n de metodolog´ıas basadas en la te´cnica interferometr´ıa s´ısmica (IS), a datos registrados por
estaciones instaladas en la superficie del CVPP y el CVCC, posibilita la descripcio´n de la estructura
subsuperficial y la dina´mica interna de estos sistemas volca´nicos. A lo largo de este escrito, se describe
la aplicacio´n de las tres metodolog´ıas empleadas, dedicadas a la caracterizacio´n del subsuelo y la
estimacio´n de los cambios subsuperficiales ocurridos, se discuten las implementaciones y sus resultados,
y se describen las interpretaciones para cada complejo volca´nico.
La sismicidad registrada por redes operando de manera simulta´nea en ambos flancos del CVPP posibilita
la aplicacio´n de IS a datos de cada estacio´n. La utilizacio´n de eventos de variada distancia epicentral
permite una mejor estimacio´n de las principales estructuras del subsuelo debajo de cada una de ellas,
hasta una profundidad ma´xima de 400 km. Estos resultados concuerdan con la informacio´n cient´ıfica
disponible para este complejo volca´nico, aportando, complementariamente, informacio´n sobre zonas
de mayor heterogeneidad, profundidad de posibles zonas de acumulacio´n de material magma´tico, y, a
mayores profundidades, la ubicacio´n de rasgos tecto´nicos. Asimismo, la IS aplicada a ruido s´ısmico
ambiental permite incrementar el conocimiento de las primeras capas del subsuelo del flanco oriental del
CVPP, posibilitando un ana´lisis de las estructuras subsuperficiales y sus condiciones f´ısicas.
Esta tesis tambie´n comprende la aplicacio´n de IS para el ana´lisis de la evolucio´n subsuperficial del
CVCC. La metodolog´ıa implementada suministra informacio´n acerca de los cambios relativos de
velocidad s´ısmica en el volca´n, los cuales son contrastados con la informacio´n cient´ıfica disponible para
el a´rea (sismicidad, precipitaciones, temperatura). La informacio´n obtenida constituye un marco de
referencia para el ana´lisis de los cambios subsuperficiales durante periodos de mayor nivel de complejidad.
I.4 ¿Co´mo esta´ organizada esta tesis?
El presente Cap´ıtulo I expone la motivacio´n de esta tesis doctoral y las problema´ticas espec´ıficas a
las que sus resultados contribuyen. El Cap´ıtulo III comprende la descripcio´n general de los sistemas
magma´ticos, con un enfoque en su dina´mica, productos, y monitoreo. El Cap´ıtulo IV provee informacio´n
sobre el contexto geolo´gico, la historia eruptiva, las estructuras geolo´gicas, el instrumental desplegado,
y el estado actual de actividad de los complejos volca´nicos objetos de estudio de esta tesis, el
Plancho´n-Peteroa (Argentina-Chile) y el Cotacachi-Cuicocha (Ecuador). El Cap´ıtulo V contiene la
presentacio´n, descripcio´n cualitativa, y explicacio´n formal de la te´cnica interferometr´ıa s´ısmica y de las
metodolog´ıas que de ella derivan, aquellas que son implementadas en las aplicaciones que materializan
esta tesis doctoral (cap´ıtulos VI y VIII). La interferometr´ıa s´ısmica puede ser utilizada tanto para la
caracterizacio´n como para el monitoreo de un sistema magma´tico. El Cap´ıtulo VI muestra la aplicacio´n
de dos metodolog´ıas dedicadas a la caracterizacio´n del subsuelo volca´nico, a partir del registro de
eventos s´ısmicos (VII.1) y de ruido s´ısmico ambiental (VII.2), respectivamente. Asimismo, el Cap´ıtulo
VIII describe la implementacio´n de la metodolog´ıa de monitoreo seleccionada, aquella basada en
interferometr´ıa s´ısmica de ruido ambiental, la que permite estimar las variaciones de velocidad del
subsuelo.
Por u´ltimo, los cap´ıtulos IX y XI exponen las conclusiones generales de esta investigacio´n, as´ı
como los trabajos que se plantean realizar a futuro, con el objeto de complementar los resultados
obtenidos, incrementar la informacio´n disponible sobre los sistemas magma´ticos analizados, y reducir





“All men, by nature, desire knowledge.”
Aristotle (384 BC – 322 BC)
The diverse geomorphologies on the Earth’s surface (folds, faults, ranges, valleys, etc.) as well as
the observed (or measured) natural phenomena (winds, rain, temperature variations, snow, human
modifications, orogen processes, earthquakes, volcanic eruptions, tsunamis, hurricanes, tornadoes, floods,
etc.) are clear evidence of a dynamic Earth.
Through centuries, the need, concern, and responsibility for gaining knowledge of the processes causing
the observed phenomena have motivated the development of the Earth Sciences and, consequently,
disciplines like Geology, Physics, Chemistry, Geophysics, Astronomy, among many others (Wolf, 1935).
Based on the application of the scientific method, which comprises identification and formulation of the
problem to solve, acquisition of information through observation and experimentation, and contrast of
new interpretations with previous knowledge and/or proposition of new theories (Einstein, 1934), these
disciplines have provided the scientific evidence upon which the theories explaining many of the processes
in and around the Earth are developed. Nevertheless, the high complexity of the studied volcanic systems
has limited its understanding.
The present PhD thesis provides knowledge of selected magmatic systems; it also contributes to answer
open questions in volcanology.
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II.1. WHAT IS THE MOTIVATION FOR THIS PHD THESIS?
II.1 What is the motivation for this PhD thesis?
More than 1,500 volcanoes are currently active, i.e., magmatic systems which have shown at least one
eruption during the last 10,000 years. The catalogs for eruptions are completed since 1,950, they report
an average of 50-70 eruptions per year (half of which continues from one year to the next), affecting
around 7 % of the worldwide population (i.e., ∼400 million people) (Bignami et al., 2012; Loughlin
et al., 2013).
Some of the factors that explain why communities decide to live and remain close to a magmatic system
are economic (e.g., natural resources as water, fertile soils, geothermic energy; working activities, like
agriculture or tourism; etc.), and social (e.g., political, historical, cultural, or religious).
Many historical events expose the vulnerability of nearby communities to volcanic activity; some
examples are the Pinatubo eruption in 1991 which caused more than 740 deceases; El Chicho´n, Me´xico,
1982, >2000; Santa Maria, Guatemala; 1902, >5000; Tarawera, New Zealand, 1886, 153; Krakatau,
Indonesia, 1883, ∼ 36400; Galunggung, Indonesia, 1822, 4011; among many others. An analysis of
these events encourages political decisions aiming to mitigate volcanic risk, based on a multidisciplinary
scientific research to obtain high-resolution information of the hazardous magmatic systems.
Applying efficient strategies (optimistically based on a favorable distribution of qualified instruments
across areas of interest, an adequate selection of the methodologies to be applied, and a development
of human resources) and obtaining high-resolution multidisciplinary information about the dynamics
of the studied magmatic systems would probably allow the development of successful early warnings
of the volcanic threats. This information is essential for reducing volcanic risk (Loughlin et al., 2013).
Nevertheless, developing early warnings is a task of high complexity, mainly as a consequence of
the limited (in some cases, absent) information about the eruptive history of the analyzed systems,
their geological evolution, their dynamics (before, during, and after an eruption), their subsurface
structures, the characteristics of their components (magma, reservoir rock, and their relationship), and
the particular time scale of the involved physical processes. Knowledge of a volcanic system is gained
through a multidisciplinary approach (mainly geology, geophysics, geodesy, and geochemistry), in which
the obtained information have to be carefully processed, analyzed, and interpreted to accurately describe
the characteristics of the studied system. This information is fundamental for monitoring the system,
contributing to a better interpretation of its behavior and a more accurate development of early warnings
and forecasts of volcanic events.
The technological improvements developed during the last years have greatly increased the knowledge
obtained in volcanology. Several of the most relevant modern problems are:
• Provided the great potential of the seismic instruments and the used methodologies, how much could
we learn about the magmatic systems of interest?
• What is the level of knowledge required to develop successful early warnings and forecasts?
• What are the processes that lead to an eruption?
• What is the randomness of an eruptive event? What is its level of predictability?
• Could precursory phenomena be recognized unambiguously?
• Assuming eruptive events are caused by triggering processes, which are modeled by equations (even
if those are not fully known) function of the physical subsurface conditions, do the eruptions present a
characteristic time during which all the precursory activity occurs?
Even more,
o Would this characteristic time be sufficiently long so it is possible to detect an imminent eruption?
o Are the parameters adopted by the worldwide volcano observatories the appropriate ones for the
development of early warnings?
o Is the energy of the precursory activity sufficiently great as to be detected by the instruments on the
field? Are the deployed instruments adequate for the proposed goals?
• Among many others (Sparks et al., 2012; Sigurdsson et al., 2015; Cooper, 2017).
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CHAPTER II. INTRODUCTION (IN ENGLISH)
II.2 What is the problem to be solved?
Even though several products of the volcanic processes contribute to human subsistence (e.g., supply of
natural resources), their adverse effects could be catastrophic. The potential occurrence of a volcanic
event together with a limited knowledge of the volcanic systems prevent an accurate estimation of the risk
experimented by local populations, and, therefore, the development of successful risk mitigation strategies.
The Cordillera de Los Andes (for short, the Andes) is a mountain chain located along the western edge
of South America. It has been originated by convergent tectonic processes, which allowed development
of active volcanic systems. These volcanoes have been cataloged since 1,532. These catalogs show more
than 600 eruptions and more than 25,000 deceases (most of them during the eruption of the Nevado del
Ruiz volcano, Colombia, in 1,985). Even though more than 20 million people live within 100 km from an
active volcano in the Andes, a great percentage does not present a sufficiently dense monitoring network
(Tilling, 2009; Brown et al., 2015).
This PhD thesis proposes to contribute to the solution of several questions in volcanology through the
development of scientific products aiming to understand selected volcanic systems and, therefore, to
reduce their risk. This thesis contributes to answer questions like:
• What does exist in the subsurface of a volcano? How can we get such information?
• How seismic information is affected by the subsurface heterogeneity?
• How do the physical conditions of the studied magmatic systems change through depth?
• What are the best methodologies for characterizing the parameters of interest? What are the most
likely interpretations based on the obtained results?
• How the information provided from different disciplines (geology, geochemistry, geodesy, etc.) are
related to the one obtained from seismic processing?
• What temporal changes have occurred in the studied volcanic systems? What motivated the observed
variations?
II.3 How do we address the problem?
The research activities described along the present PhD thesis are result of the international
collaboration of distinguished researchers from the Netherlands (Delft University of Techology), USA
(Boise State University), Chile (Observatorio Volcanolo´gico de los Andes del Sur, SERNAGEOMIN),
Ecuador (Instituto Geof´ısico de la Escuela Polite´cnica Nacional), and Argentina (Facultad de Ciencias
Astrono´micas y Geof´ısicas, Universidad Nacional de La Plata; and International Center for Earth
Sciences, Comisio´n Nacional de Energ´ıa Ato´mica).
The present PhD thesis contributes to the understanding of two Andean volcanic systems, the
Plancho´n-Peteroa Volcanic Complex –PPVC (Argentina-Chile) and the Cuicocha-Cotacachi Volcanic
Complex –CCVC (Ecuador). Historical records of these two volcanic systems report eruptive events
(11500 BP at the PPVC and 3100 BP at the CCVC) causing collapses of their volcanic structure as well
as development of calderas, pyroclastic flows and lahars. Even though 635,000 and 3,200,000 people
live around 100 km from the PPVC and CCVC, respectively (Global Volcanism Program, Smithsonian
Institution), their limited activity during the Holocene (around twenty weak explosive eruptions at the
PPVC and the last CVCC eruption on 1300 BP) has not inspired a great number of studies in these areas.
We applied three methodologies based on seismic interferometry (SI) technique to data recorded around
the PPVC and CCVC in order to provide information about the subsurface structures and dynamics of
the studied volcanic systems. The present document describes the applications, aiming to characterize
the subsurface and estimate the evolution of the volcanic systems. This document also discusses
the procedures and results, as well as the interpretations and inferences about the analyzed volcanic
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complexes.
We applied SI to the seismicity recorded at the stations located around the PPVC. Seismic events with
a wide range of epicentral distances allow a better estimation of the main structures below each of
the stations, down to a depth of 400 km. The obtained results agree with the scientific information
available for this volcanic complex providing, complementary, information about highly heterogeneous
areas, depth of the most likely regions of magma emplacement, and, even deeper, the location of tectonic
features. Furthermore, we applied SI to ambient seismic noise to obtain information about the shallow
subsurface on the eastern flank of the PPVC. Our results allow analyses of the subsurface structures and
their physical conditions.
This thesis also comprises the application of SI for characterizing the evolution of the CVCC. We provide
information about the relative variation of the seismic velocity through time. The obtained results
constitute a seismic base line for a better interpretation of eventual periods of volcanic unrest.
II.4 How is this PhD thesis organized?
The current Chapter II (written in English and Spanish) describe the scientific motivation for this PhD
thesis and the specific problems to which it contributes. Chapter III (Spanish only) comprises the general
description of the magmatic systems, focusing on their dynamics, products, and monitoring. Chapter IV
(Spanish only) provides information about the geological context, eruptive history, deployed monitoring
instruments, and the known physical conditions of the target volcanic systems (the Plancho´n-Peteroa
Volcanic Complex –PPVC, Argentina-Chile; and the Cotacachi-Cuicocha Volcanic Complex –CCVC,
Ecuador). Chapter V (Spanish only) presents, qualitatively describes, and formally explains seismic
interferometry –SI- technique, and some of its derived methodologies. These methodologies are the
essence of this PhD thesis (see Chapters VI and VIII, in Spanish and in published articles in English).
SI can be used for characterizing as well as for monitoring volcanic systems. Chapter VI shows the
application of two methodologies aiming to characterize the subsurface of the volcanic systems based
on seismic events (VII.1) and ambient seismic noise (VII.2), respectively. Chapter VIII describes the
application of a monitoring technique based on ambient seismic noise for analyzing the evolution of the
studied volcanic system.
Chapters X and XI present the general conclusions (in Spanish and English) of the performed research
activities and the works for future, respectively. The list of activities shown in Chapter XI aims to
complement the obtained results, to enhance the available information about the analyzed volcanic





“Lo que sabemos es una gota de agua; lo que ignoramos es el oce´ano.”
Isaac Newton (1643-1727)
El primer paso en el proceso de investigacio´n es el reconocimiento del objeto de estudio y entendimiento
de las problema´ticas a resolver. El presente Cap´ıtulo II provee respuesta a las siguientes preguntas: ¿Que´
es un sistema magma´tico? ¿Co´mo derivan las erupciones? ¿Co´mo se clasifican? ¿Cua´l son los productos
de las erupciones? ¿Que´ es el riesgo (volca´nico)? ¿Co´mo es posible minimizarlo? ¿Que´ involucra el
monitoreo de los sistemas magma´ticos? ¿Que´ para´metros analiza? ¿Cua´l es su utilidad?
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De forma gene´rica, podemos definir a un sistema como un grupo de elementos que interaccionan entre
s´ı dando lugar a un conjunto con propiedades particulares. La gran mayor´ıa de los sistemas poseen
l´ımites espaciales y temporales bien definidos, e interaccionan con sistemas exteriores. El componente
fundamental de todo sistema magma´tico es el magma, un volumen de roca parcialmente fundida que
contiene parte fluida, gases, y cristales en suspensio´n. Es as´ı que, cierto elemento es considerado parte
del sistema magma´tico si participa de los procesos de generacio´n de magma o de modificacio´n del estado
f´ısico-qu´ımico del mismo. A lo largo de este manuscrito, “sistema magma´tico” es utilizado en un amplio
sentido, involucrando:
• El reservorio profundo principal, un volumen de material del manto circunscrito por la zona de
generacio´n de magma;
• Cada uno de los conductos por los cuales el magma fluye (en particular aquellos por los que asciende
hacia la superficie), y las estructuras que favorecen o impiden esta accio´n;
• Los reservorios superficiales, cuerpos de roca que alojan magmas a niveles ma´s someros;
• El magma en movimiento o reposo y todos los materiales (fundidos o solidificados) externos que con
este interaccionen;
• Todos los procesos f´ısico-qu´ımicos que ocurren en estas configuraciones estructurales, y los productos
originados por la dina´mica de estos procesos.
A lo largo de esta tesis, sistemas magma´ticos y sistemas volca´nicos son referidos de manera indiferenciada.
En base a los procesos de generacio´n de magma, su evolucio´n, y su interrelacio´n con las estructuras
y sistemas circundantes, cada sistema magma´tico es u´nico. Sin embargo, se ha observado que las
leyes f´ısicas que gobiernan, a gran escala, su generacio´n y evolucio´n son similares (Brown et al., 2008).
Los volcanes se originan tanto en los bordes de las placas tecto´nicas (en su gran mayor´ıa), como en
zonas de intraplaca (en presencia de puntos calientes–zonas relativamente reducidas de la superficie
terrestre caracterizadas por ascenso de material fundido). La composicio´n de los magmas depende de la
configuracio´n tecto´nica que les da origen. Particularmente, en los l´ımites de placas de tipo subduccio´n
(relevantes a esta tesis), las condiciones de presio´n y temperatura a las que se ve sometida la placa
ocea´nica subductante, provocan la deshidratacio´n de la misma, conduciendo a la liberacio´n de vola´tiles
al manto, un descenso de su temperatura de fusio´n y, consecuentemente, la generacio´n de magmas
basa´lticos. La presencia de material fundido, de menor densidad que el material circundante, modifica
el campo de presiones local del manto. Estas nuevas condiciones subsuperficiales conducen al flujo
del material fundido hacia las zonas de menor densidad, esto es, principalmente hacia las zonas de
menor profundidad. Las condiciones estructurales y distribucio´n de densidades del medio, as´ı como las
caracter´ısticas del magma (porcentaje de material fundido, cantidad de vola´tiles, composicio´n original)
determinan la meca´nica del flujo y segregacio´n del fundido. En este ascenso, la interaccio´n del magma
con su entorno y los procesos de cristalizacio´n fraccionada, dan lugar a magmas con una gran variedad de
caracter´ısticas y composiciones. Sin embargo, las composiciones ma´s comunes en las zonas de subduccio´n
son las andes´ıticas (Sen, 2014).
Estudios recientes (ej., (Cooper, 2017)) concluyen acerca de la improbabilidad de un modelo de reservorio
magma´tico compuesto mayoritariamente por componentes fundidos. Ello se encuentra fundamentado
principalmente por:
• La carencia de grandes contrastes en los rasgos observados en las ima´genes del subsuelo obtenidas
por procesamiento s´ısmico de sen˜ales (Lees, 2007; Huang et al., 2015; Kiser et al., 2016), infiriendo un
porcentaje de fundido de, como ma´ximo, solo algunas decenas.
• El ana´lisis de los cristales contenidos en los magmas muestran una gran variedad de composiciones
y edades (ej., Stelten et al. (2014)), lo cual no es consistente con un simple proceso de enfriamiento y
cristalizacio´n a partir de un cuerpo magma´tico inicial con gran porcentaje fundido.
• Resultados de modelos nume´ricos argumentan la presencia de inyecciones perio´dicas de magma desde
las profundidades a los reservorios ma´s superficiales, manteniendo zonas de mayor porcentaje de fundido
embebidas en zonas con mayor contenido so´lido.
A partir de ello, modelos recientes proponen la existencia de reservorios magma´ticos compuestos por
fluidos (materiales fundidos y vola´tiles) comprendidos en un volumen dominado por componentes
cristalinos durante la mayor parte de la historia de un sistema magma´tico (Huber et al., 2012).
Las condiciones f´ısicas del sistema son tales que el magma posee una temperatura por debajo de la
temperatura de inmovilizacio´n reolo´gica (en la cual el porcentaje de la parte so´lida es mayor al 50% del
volumen del cuerpo magma´tico), dando lugar a largos procesos de cristalizacio´n fraccionada, difusio´n
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del calor, y evolucio´n composicional. La conservacio´n del porcentaje de fundido de este cuerpo de
magma se deber´ıa a reiteradas inyecciones de material a mayor temperatura desde las profundidades
(Annen et al., 2015). Si bien no existe un modelo universalmente aceptado (Barboni et al., 2016), los
cambios ocurridos en el sistema magma´tico (acumulacio´n de nuevos volu´menes de magma, mezcla de
magmas, nueva distribucio´n de densidades y de presiones, entre otros) se producir´ıan a una velocidad
comparativamente mayor a la caracter´ıstica de los procesos de estabilizacio´n del sistema. Ana´lisis de
diversos procesos eruptivos, como por ejemplo los ocurridos en el Eyjafjallajo¨kull, Islandia (Cashman and
Giordano, 2014), sugieren la presencia de cuerpos de magma menores a mayor temperatura inyectados
en un sistema magma´tico estable de mayores dimensiones. La inestabilidad local, complementariamente
a los tiempos reducidos de evolucio´n de estos sectores, derivar´ıa en procesos eruptivos.
Una erupcio´n volca´nica se produce cuando material del subsuelo (en estado fundido o solidificado) es
expuesto a la superficie terrestre a ra´ız de la accio´n de los procesos f´ısico-qu´ımicos ocurridos en el interior
de los sistemas magma´ticos. Las erupciones volca´nicas pueden ser de distintos tipos, desde efusivas
(como las sucedidas frecuentemente en las islas Gala´pagos, Ecuador) hasta altamente explosivas (ej.,
Monte Santa Helena, Estados Unidos, 1980); con una variedad de duraciones, frecuencias, distribuciones,
y productos. Las erupciones efusivas se caracterizan por emisio´n en superficie de lava fluida desgasificada
desde el interior de un sistema magma´tico. Ello no significa que las erupciones efusivas esta´n confinadas
a sistemas magma´ticos carentes de vola´tiles, ya que los mismos pueden ser expulsados inicialmente,
permitiendo una emisio´n no explosiva de material fundido con posterioridad; como eventualmente sucede
en el volca´n Stromboli, Italia. Tambie´n puede suceder que la emisio´n de lava sea en el fondo ocea´nico,
donde las condiciones de presio´n hidrosta´tica son suficientes como para evitar una despresurizacio´n
abrupta del cuerpo de magma, conduciendo a erupciones efusivas.
Las erupciones explosivas se caracterizan por emanaciones violentas del material previamente contenido
en el sistema. Este tipo de erupciones constituyen las mayores amenazas para las comunidades alojadas
en el a´rea de influencia. El para´metro mundialmente utilizado para la medicio´n relativa del grado de
explosividad de un evento eruptivo es el I´ndice de Explosividad Volca´nica (VEI – Volcanic Explosivity
Index, (Newhall and Self, 1982)). Esta escala relativa, con valores entre cero y ocho, se basa en medidas
de la magnitud y la intensidad de la erupcio´n, es decir, la cuantificacio´n logar´ıtmica de la cantidad y la
tasa de material eyectado, respectivamente. Si bien estas son las dos propiedades de un suceso eruptivo
que se utilizan para su clasificacio´n, estad´ısticamente, cada uno de los valores de VEI se encuentra
comu´nmente asociado adema´s a otros procesos. La Tabla III.1 no solo provee estimaciones sobre cua´les
son las magnitudes e intensidades para cada uno de los valores del VEI, sino que los correlaciona con
una serie de caracter´ısticas comu´nmente asociadas. Notar que este ı´ndice posee una utilidad limitada
para el caso de las erupciones efusivas (representadas por valores 0-1) al ser predominantemente no
explosivas. Por otro lado, la asignacio´n de un valor de VEI resulta dificultoso para sucesos eruptivos de
larga duracio´n o intermitentes, a partir de la vinculacio´n del para´metro con la identificacio´n del inicio
y fin de un evento eruptivo. En el presente, estas cuestiones son solucionadas por la utilizacio´n del VEI
en conjunto con escalas particulares de magnitud e intensidad, que, si bien no dependen de variables
independientes, permiten un mejor ana´lisis y clasificacio´n del evento eruptivo (Pyle, 2015).
Actualmente se han catalogado alrededor de 1550 volcanes en el mundo, de los cuales 866 se consideran
activos, es decir, han manifestado al menos una erupcio´n en los u´ltimos 10.000 an˜os (Loughlin et al.,
2013). Sin embargo, es esperable que este nu´mero de volcanes activos reconocidos se encuentre
subestimado a ra´ız del limitado conocimiento de cada porcio´n del subsuelo terrestre. Los cata´logos de
erupciones se encuentran suficientemente completos desde el an˜o 1950. Ellos declaran un promedio de
63 erupciones anuales, las que afectan a ∼ 7% de la poblacio´n mundial (Bignami et al., 2012). Los
impactos de las erupciones volca´nicas sobre las poblaciones y el medio ambiente son variados, con
productos bene´ficos y adversos. Las principales amenazas de origen volca´nico son las coladas de lava,
ca´ıda de cenizas, ca´ıda de bloques con trayectoria bal´ıstica, flujos pirocla´sticos, lahares, y emisiones de
gases, en conjunto con aquellas que se originan por efectos secundarios sobre los productos anteriormente
mencionados, como los deslizamientos, tsunamis, lluvia a´cida, permanencia de cenizas en la atmo´sfera
(Calder et al., 2002; Carlsen et al., 2012; Auker et al., 2013; Loughlin et al., 2013). Estas amenazas de
origen volca´nico pueden producir dan˜os f´ısicos (directos sobre las personas), sociales (infraestructura,
servicios como agua, gas, electricidad), econo´micos (servicios de transporte, turismo, actividades de
produccio´n como la agropecuaria, miner´ıa, energ´ıa), y/o ambientales (flora, fauna, calidad del agua
o aire). Sin embargo, no todas las consecuencias de la actividad volca´nica son perjudiciales, una de
ellas es la emisio´n de productos desde el interior terrestre, la que promueve la fertilidad de los suelos
favoreciendo la actividad agr´ıcola.
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Unos pocos eventos eruptivos han sido los responsables de la mayor´ıa de las muertes causadas por
actividad volca´nica. Las cinco erupciones ma´s devastadoras (Unzen, Japo´n, 1972; Tambora, Indonesia,
1815; Krakatoa, Indonesia, 1883; Pelee´, Martinica, 1902; Nevado del Ruiz, Colombia, 1985) se han
cobrado aproximadamente el 60% de las fatalidades documentadas desde el an˜o 1550 (∼ 280.000). Estas
estad´ısticas demuestran la potencialidad devastadora de los procesos eruptivos, incluso en los casos
de actividad volca´nica moderada y en a´reas ma´s alejadas que aquella zona adyacente a la estructura
principal. Un claro ejemplo es la erupcio´n del volca´n Nevado del Ruiz (Colombia) en 1985, caracterizada
por actividad volca´nica de niveles medios (VEI 3), pero que, a ra´ız de sus peligros secundarios, fue
suficiente para devastar poblaciones ubicadas a ma´s de 25 km, como son las ciudades de Chinchina (∼
30 km) y Armero (∼ 48 km).
En la actualidad, la capacidad de adaptacio´n de muchas comunidades a los peligros asociados a los
procesos de origen volca´nico es au´n limitada. La ocurrencia de alguno de estos peligros puede conducir
a efectos adversos, dependiendo del grado de exposicio´n y vulnerabilidad de los sistemas sociales.
El concepto de riesgo involucra la probabilidad de que un suceso produzca un efecto adverso sobre
una poblacio´n vulnerable. La estimacio´n del riesgo por amenazas de origen volca´nico conduce a la
ejecucio´n de esfuerzos pol´ıticos y econo´micos por parte de las instituciones competentes con la finalidad
de desarrollar acciones dirigidas a mitigar o atenuar los efectos producidos (o a producirse) por la
ocurrencia de un eventual suceso adverso. La realizacio´n de prono´sticos de la actividad volca´nica supone
la estimacio´n de la probabilidad, del momento, magnitud, lugar, duracio´n, y consecuencias, de un
evento asociado al sistema magma´tico. Si bien au´n el nivel de conocimiento actual sobre los sistemas
magma´ticos y su dina´mica no es suficiente para realizar prono´sticos precisos de la actividad volca´nica,
ha demostrado su capacidad para la realizacio´n de alertas tempranas efectivas, es decir, el suministro
de informacio´n de las caracter´ısticas del peligro inminente en forma clara y a tiempo (previo a su
manifestacio´n), contribuyendo a la eficiencia de los organismos encargados de la gestio´n de las situaciones
de desastres (Marco de accio´n de Hyogo, International Strategy for Disaster Reduction, United Nations).
Entender los procesos f´ısico-qu´ımicos ocurridos en los sistemas magma´ticos y utilizar esa informacio´n
para realizar prono´sticos de su comportamiento, con el objeto de reducir el riesgo experimentado por
las poblaciones aledan˜as, son unos de los objetivos principales de la volcanolog´ıa. Sin embargo, estos
objetivos han sido histo´ricamente dif´ıciles de concretar debido a diversos factores, entre los cuales
destacamos el limitado conocimiento de la historia eruptiva de los sistemas magma´ticos analizados, su
evolucio´n de acuerdo al contexto tecto´nico, su dina´mica (previa, durante, y posteriormente a un proceso
eruptivo), las estructuras subsuperficiales, las zonas de acumulacio´n de material fundido (volumen y
profundidades), las caracter´ısticas de los componentes (magma, agua, litolog´ıas de los reservorios, etc.),
el tiempo de variacio´n de cada uno de los procesos ocurridos, y las variables que contribuyen al origen
de las erupciones.
Naturalmente, en base a la observacio´n e investigacio´n de los eventos eruptivos y sus productos sobre la
superficie terrestre, el conocimiento acerca de los estilos eruptivos es mucho mayor que de los procesos
internos al sistema magma´tico que da origen a los sucesos observados (Sigurdsson et al., 2015). Ello
se encuentra acompan˜ado de la ambigu¨edad inherente a los me´todos inversos en la distincio´n de los
procesos que dan origen a la fenomenolog´ıa observada.
Con el objeto de conocer las caracter´ısticas y comportamiento de un sistema magma´tico, resulta
fundamental la implementacio´n de un monitoreo riguroso de su dina´mica. Monitoreo o vigilancia implica
la medicio´n continua de para´metros sensibles a condiciones f´ısico-qu´ımicas particulares del sistema
magma´tico, con el objetivo inicial de indicar el momento en el que ciertos para´metros se alejan de su
rango de valores normales. Ello presupone conocer el comportamiento habitual del sistema, lo cual
es logrado a partir de la adquisicio´n de un volumen suficiente de informacio´n mediante la aplicacio´n
de te´cnicas desarrolladas en diferentes disciplinas (geolog´ıa, geoqu´ımica, geof´ısica). Los principales
indicadores utilizados para la caracterizacio´n de los sistemas volca´nicos y para el reconocimiento de
posibles manifestaciones de cambios en el comportamiento de los mismos son1 (Sparks et al., 2012;
Phillipson et al., 2013):
• Deformacio´n del terreno
Motivado por cambios de presio´n en el interior al sistema magma´tico, los volcanes manifiestan efectos de
inflacio´n y subsidencia de sus estructuras superficiales. Estos efectos son registrados por instrumentos en
el terreno o espaciales, como los inclino´metros o mediante las mediciones realizadas por sistemas globales
1Observar que la lista de indicadores descriptos dista de ser exhaustiva. Estos indicadores fueron seleccionados de acuerdo
al mayor grado de utilizacio´n por los observatorios volcanolo´gicos mundiales.
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Tabla III.1: Valores del I´ndice de Explosividad Volca´nica (VEI) y caracter´ısticas comu´nmente asociadas
(modificado de Sigurdsson et al. (2015))
Index 0 1 2 3 4 5 6 7 8
Volumen total
tefra (m3)




< 0.1 0.1-1 1-5 3-15 10-25 > 25
Descripcio´n
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Inyeccio´n
estratosfe´rica










Dias a semanas 0.3 3 20 80 500 7 x 105
de navegacio´n satelital (Global Navigation Satellite System –GNSS).
• Desgasificacio´n
Los gases del sistema magma´tico pueden ser liberados a trave´s del cra´ter principal, por cualquier
conducto que haya facilitado el flujo de los mismos desde las profundidades, o a trave´s de superficies
permeables. La ubicacio´n, cantidad y composicio´n de los gases permite caracterizar el sistema. Distintas
te´cnicas son aplicadas a partir de datos recopilados sobre el terreno o de manera remota. Este tipo de
indicadores son au´n limitados para la realizacio´n de un monitoreo en tiempo real.
• Observacio´n directa
Identificacio´n de los cambios ocurridos en el cra´ter y sus alrededores, como variaciones del nivel de agua
crate´rica, su color, cantidad relativa de gases liberados, identificacio´n de exhalaciones, entre otras.
• Anomal´ıas te´rmicas
Medicio´n de cambios de temperatura en el edificio volca´nico a partir de sensores en tierra o satelitales.
• Sismicidad
Las variaciones del campo de presio´n originadas por la accio´n de fluidos (magma, agua, gases), y los
cambios producidos en el subsuelo por su interaccio´n con el cuerpo rocoso, son registradas por estaciones
s´ısmicas ubicadas en el terreno. El aspecto de estas sen˜ales provee informacio´n de los procesos que
ocurren en el interior del sistema. Luego, las perturbaciones registradas son utilizadas para inferir las
propiedades del medio de intere´s.
El monitoreo constituye, entonces, una herramienta fundamental para la adquisicio´n de conocimiento
sobre las propiedades del subsuelo, sus estructuras, y los cambios producidos. Esta informacio´n resulta
esencial para la elaboracio´n de alertas tempranas eficaces por parte de los observatorios volcanolo´gicos,





“Todas las verdades son fa´ciles de entender, una vez descubiertas. El problema es descubrirlas.”
Galileo Galilei (1564-1585)
El presente Cap´ıtulo III tiene como objeto la descripcio´n general (ambiente geodina´mico, historia eruptiva,
peculiaridades estructurales, dina´mica) de los sistemas magma´ticos analizados en esta tesis: los complejos




La teor´ıa de la tecto´nica de placas propone la divisio´n de la capa ma´s superficial del planeta, la lito´sfera,
en una cantidad limitada de bloques llamadas placas tecto´nicas, cuyo dinamismo obedece a distintas
fuerzas originadas en los procesos de conveccio´n del manto terrestre. Las placas interactu´an entre s´ı,
dando lugar a bordes convergentes, divergentes, o transformantes (ver Figura IV.1), y, paralelamente, a
una gran variedad de manifestaciones en superficie (transformacio´n del terreno, erupciones volca´nicas,
etc.) y a procesos a distintas profundidades (generacio´n, flujo, y emplazamiento de magmas; sismos,
etc.). Los bordes convergentes (relevantes a esta tesis) esta´n caracterizados por la colisio´n de dos o ma´s
placas, originando la subduccio´n de la placa ma´s densa (ej., convergencia de placas ocea´nica-continental)
o la aglomeracio´n de material en caso del encuentro de placas con aproximadamente la misma densidad
(ej., convergencia continente-continente). Estos bordes de placa se caracterizan por su amplia variedad
de estructuras, procesos, y productos. Sus caracter´ısticas ma´s peculiares son la presencia de los mayores
sismos registrados y los volcanes ma´s explosivos del planeta. Un ejemplo de bordes convergentes esta´
dado por gran parte de las ma´rgenes del oce´ano pac´ıfico, originados de la interaccio´n entre placas
ocea´nicas (como la de Filipinas, Pac´ıfica, Juan de Fuca, Cocos, de Nazca) y de algunas de ellas con
placas continentales (como la placa Sudamericana, Norteamericana, Australiana). Estas zonas poseen
una gran variedad y nivel de actividad s´ısmica y volca´nica, as´ı como efectos secundarios que, en algunos
casos, pueden ser au´n ma´s devastadores, como la generacio´n de tsunamis. Los procesos tecto´nicos
ocurridos en estas zonas, que en conjunto dan lugar al denominado Cinturo´n de Fuego del Pac´ıfico,
han desarrollado gran parte de los sismos ocurridos y de los volcanes actualmente activos del planeta.
A modo de ejemplo, destacamos los sismos de Chile de 1960 (estimado en Mw. 9.5), Alaska en 1964
(Mw. 9.2), Chile en 2010 (Mw. 8.8), Japo´n en 2011 (Mw. 9.0), y en el Oce´ano I´ndico en 2004 (Mw.
9.1, aquel que origino´ el recordado tsunami del 26 de diciembre del mismo an˜o). Distinguimos adema´s,
las erupciones volca´nicas del Monte Tambora (Indonesia) en 1815, con un saldo de alrededor de 10 mil
Figura IV.1: Mapa de la actividad tecto´nica y volca´nica durante el u´ltimo millo´n de an˜os. Se exhiben
los tipos de bordes de placas, una estimacio´n de la velocidad de movimiento (en cm/an˜o), y los nombres
de las placas de mayor extensio´n (Modificado de Lowman (1980)).
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Figura IV.2: Mapa de las zonas volca´nicas de Ame´rica del Sur, en relacio´n a los segmentos de subduccio´n
de bajo a´ngulo (o plana, “flat-slab”). Se incluyen las velocidades de convergencia, as´ı como las edades de
las placas a lo largo del borde de subduccio´n (Modificado de Ramos and Folguera (2009)).
muertos; Krakatoa (Indonesia) en 1883, con estimaciones en 36 mil fatalidades; Novarupta (Alaska) en
1912, considerada la erupcio´n ma´s energe´tica del siglo XX; Monte Santa Helena (EE.UU) en 1980, con
57 muertos y gran cantidad de pe´rdidas de infraestructura; Nevado del Ruiz (Colombia) en 1985, con
∼26 mil muertos; Pinatubo (Filipinas) en 1991, causando la evacuacio´n de 200 mil personas.
En el extremo suroriental del Cinturo´n de Fuego se encuentra la Cordillera de los Andes, una cadena
montan˜osa originada por el levantamiento de las masas continentales a ra´ız de la accio´n convergente
entre las placas de Nazca (sobre la mayor parte del borde) y Anta´rtica (al sur), con la Sudamericana.
La subduccio´n de las placas ocea´nicas (Nazca y Anta´rtica) debajo de la continental (Sudamericana) es
un proceso complejo que depende de las caracter´ısticas estructurales y composicionales de las placas,
de sus velocidades relativas, del grado de acoplamiento entre las placas y de los procesos f´ısicos del
interior terrestre que conducen a la convergencia. La presencia de caracter´ısticas peculiares y variables
a lo largo del l´ımite de placas (edades del basamento pre-andino, evolucio´n geolo´gica y estructural
diferencial, espesor litosfe´rico, geodina´mica) ha derivado en la segmentacio´n del borde de subduccio´n, y
consecuentemente, en manifestaciones estructurales y fenomenolo´gicas diferentes (por ejemplo, zonas de
desarrollo o de carencia de sistemas magma´ticos activos, distribucio´n de sismos, geomorfolog´ıa). Una
de las maneras ma´s pra´cticas de establecer una delimitacio´n de las regiones existentes es a partir de
las caracter´ısticas del vulcanismo a lo largo del borde de convergencia (ver Figura IV.2). Reconocemos
entonces, cuatro regiones mayores, denominadas Zonas Volca´nicas Norte (ZVN, entre aproximadamente
las latitudes 5◦N – 2◦S), Central (ZVC, 14◦ – 28◦S), Sur (ZVS, 33◦ - 46◦S), y Austral (ZVA, 49◦ - 55◦S),
las cuales se subdividen en regiones menores de acuerdo a pequen˜as variaciones de los mismos para´metros
f´ısicos que las definen. Esta tesis doctoral propone aportar a la solucio´n de problemas planteados en la
volcanolog´ıa a partir de la caracterizacio´n de sistemas magma´ticos particulares, localizados en las ZVN
y ZVS.
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IV.2 Complejo Volca´nico Plancho´n-Peteroa (CVPP)
Las recientes erupciones de varios de los sistemas magma´ticos ubicados en Argentina y Chile (Chaite´n,
2008-2010; Plancho´n-Peteroa, 2010-2011; Puyehue-Cordo´n Caulle, 2011-2012; Hudson, 2011; Lascar,
2015; Villarrica, 2015; Calbuco, 2015; Nevados del Chilla´n, 2016; Copahue, 2012, 2014, 2015, 2017),
algunas de ellas luego del sismo del Maule de Mw 8.8 en 2010, han despertado el intere´s y la preocupacio´n
de la comunidad cient´ıfica internacional, quienes han comenzado a intensificar los esfuerzos orientados
a la investigacio´n, el monitoreo, y la transferencia de conocimiento a las comunidades, en cooperacio´n
continua con los organismos responsables de la gestio´n de riesgo.
El CVPP es un complejo conformado por varias calderas superpuestas, originadas por distintos procesos
de colapso durante su historia eruptiva. Estas calderas, y sus alrededores, alojan varios glaciares, los que
dan nacimiento a importantes r´ıos. Del lado chileno podemos destacar al r´ıo Claro, que se une al r´ıo
Teno y a parte de la cuenca superior del r´ıo Colorado; por el lado argentino, al r´ıo de Valenzuela, que
posteriormente se transforma en el r´ıo Grande. El CVPP incluye tres cumbres principales: el volca´n
Plancho´n al norte, el volca´n Peteroa en el centro y el cerro El Pen˜o´n (volca´n El Azufre) al sur, originadas
a partir de procesos de migracio´n del conducto principal de suministro de material magma´tico desde las
profundidades a lo largo de su historia.
Figura IV.3: Mapa esquema´tico de la ZVS, en el cual se observan las subzonas volca´nicas (ZVS Norte,
Transicional, Central, y Sur) y los sistemas magma´ticos que los componen. Asimismo, se incluye la
ubicacio´n de la fosa y las distintas estructuras ubicadas hacia el occidente (zonas de falla, dorsales) con una
estimacio´n de su velocidad de movimiento. Por u´ltimo, se sen˜ala en continente (con una gruesa sombra),
el l´ımite entre la deformacio´n transicional y la estabilidad crato´nica (Modificado de Stern (2004)).
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IV.2.1 Marco tecto´nico espec´ıfico
El CVPP (35◦15’ S; 70◦35’ O) se ha desarrollado en un ambiente geodina´mico dominado, a grandes
rasgos, por los procesos de subduccio´n de la placa de Nazca debajo de la Sudamericana. En particular,
este sistema magma´tico se ubica en la Zona Volca´nica Sur (ZVS), un a´rea de caracter´ısticas estructurales,
composicionales, e historia evolutiva peculiares.
La ZVS es formada sobre rocas paleozoicas e incluso ma´s antiguas (Herve´ et al., 2000). Durante el
Paleozoico, se produjo la acrecio´n y amalgamiento de varios terrenos alo´ctonos, entre ellos, Chilenia y
Cuyania (Loewy et al., 2004) los que dieron forma a parte del basamento de la seccio´n norte de la ZVS,
el cual, hacia la seccio´n sur, esta´ dominado por la acrecio´n oblicua del terreno Patagonia durante el
per´ıodo Pe´rmico (Ramos and Aleman, 2000). Este basamento ha sido modificado durante el Paleozoico
tard´ıo a partir de procesos de subduccio´n sobre el borde occidental de Gondwana, los que condujeron a
un re´gimen extensivo de retroarco seguido de actividad magma´tica. Hacia la parte sur, el basamento se
conjuga con la acrecio´n de rocas metamo´rficas e ı´gneas (Thomson and Herve´, 2002).
El per´ıodo compuesto por el Oligoceno tard´ıo y Mioceno fue uno de los ma´s cr´ıticos en el desarrollo
estructural y magma´tico de la Cordillera de los Andes, producto de la apertura de la placa de Farallo´n
para dar lugar a las placas de Cocos y Nazca, generando modificaciones en los a´ngulos de subduccio´n
(inclinacio´n y oblicuidad) de esta u´ltima. Este hecho condujo a un per´ıodo inicial de extensio´n y
angostamiento de la lito´sfera sobre la ZVS, dando lugar a una serie de cuencas interconectadas. Este
per´ıodo de apertura podr´ıa haberse originado por la presencia de una ventana astenosfe´rica, es decir, un
desprendimiento de la parte ma´s baja de la lito´sfera subductante a ra´ız de una velocidad de subduccio´n
menor a la presente por arrastre gravitacional (Jordan et al., 2001).
Durante el cuaternario, tanto la topograf´ıa como la distribucio´n de las estructuras volca´nicas se vieron
modificadas por condiciones particulares de los a´ngulos de oblicuidad (back-azimuth) e inclinacio´n del
proceso de subduccio´n, y el espesor y composicio´n de la corteza continental (Cembrano and Lara, 2009).
En la parte sur de la ZVS (37◦ - 49◦S) se observa una convergencia oblicua que resulta en un sistema de
fallas paralela al arco, el cual controla la ubicacio´n de los grandes centros eruptivos. La parte norte de
la ZVS (34◦-39◦S) alberga cuencas de extensio´n y volcanes monogene´ticos, ambos localizados en un a´rea
de transicio´n hacia una zona (entre los 20◦-34◦S) de acortamiento y relativamente escasa deformacio´n
paralela al arco.
La ZVS contiene alrededor de 60 edificios volca´nicos activos o potencialmente activos, en conjunto con
tres calderas sil´ıceas mayores y centros eruptivos menores (Stern, 2004). Esta zona limita hacia el norte y
sur con a´reas de carencia de volcanismo activo, a ra´ız de la subduccio´n de las dorsales de Juan Ferna´ndez
y de Chile, respectivamente. La ZVS esta´ caracterizada por una subduccio´n con una oblicuidad de 22◦
a 30◦ a una tasa de convergencia de 7-9 cm/an˜o. La inclinacio´n de la subduccio´n aumenta de 20◦ en la
parte norte, a ma´s de 25◦ en la seccio´n sur (∼30◦ para las latitudes entre 33◦ y 34◦; Giambiagi et al.
(2015)), lo que determina una disminucio´n de la distancia del arco a la fosa (de ma´s de 290 km a menos
de 270 km hacia el sector meridional). Asimismo, el espesor de la corteza disminuye hacia el sur, desde
ma´s de 50 km a alrededor de 30-35 km.
La ZVS se divide en cuatro secciones (ver Figura IV.3) (Naranjo and Stern, 2004): la ZVS Norte (ZVSN,
33◦-34.5◦S), Transicional (ZVST, 34.5◦-37◦S), Central (ZVSC, 37◦-41.5◦S), y Sur (ZVSS, 41.5◦-46◦S).
La ZVSN contiene u´nicamente tres complejos volca´nicos (Tupungato-Tupungatito, Marmolejo-San Jose´,
y Maipo), originados a partir de la migracio´n del arco volca´nico alrededor de 40 km hacia el este como
consecuencia de las nuevas condiciones geodina´micas impuestas por la subduccio´n de la dorsal de Juan
Ferna´ndez hacia el norte durante el Plioceno (Stern and Skewes, 1995).
La ZVST manifiesta un arco de ma´s de 200 km de ancho, controlado espacialmente por la falla el Fierro
(Cembrano and Lara, 2009) (dependiendo de la literatura, tambie´n denominada falla el Novillo). Los
estratovolcanes de la ZVST se originan por el levantamiento de bloques pre-volca´nicos separados por
cuencas extensionales de interarco con presencia de conos basa´lticos monogene´ticos y flujos de lava
(Folguera et al., 2002, 2004). Los l´ımites norte y sur de la ZVST esta´n influenciados por la subduccio´n
de corteza ocea´nica ma´s antigua y la subduccio´n de la zona de fractura de Mocha ubicadas en la placa
de Nazca, respectivamente (Lopez-Escobar et al., 1995). El CVPP, uno de los objetos de estudio de esta
tesis doctoral, se ubica en la ZVST. El mismo es parte de un grupo de estratovolcanes originados sobre
fajas corridas y plegadas, caracterizados por carencia de una simetr´ıa de la base o de sus cra´teres, y con
orientaciones preferenciales de sus bocas superficiales (Cembrano and Lara, 2009).
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La parte norte de la ZVSC tambie´n manifiesta un arco ancho (aunque menor a 120 km), con cuencas de
intraarco. Sin embargo, al sur de los 39◦S, la subduccio´n de la zona de fractura de Valdivia origina un
angostamiento del arco (80 km) sin la presencia de cuencas de intraarco. Por u´ltimo, la ZVSS contiene
13 volcanes, todos ellos ubicados en territorio chileno. Esta zona limita hacia el sur con una zona de
ausencia de volcanismo activo producto de la subduccio´n de la dorsal de Chile.
IV.2.2 Historia eruptiva
La historia eruptiva del CVPP (Tormey, 1989) comienza durante el Pleistoceno con el desarrollo de
la estructura austral del complejo, el volca´n Azufre. Este edificio se origina a partir de voluminosas
extrusiones de lavas basa´lticas-andes´ıticas, en adicio´n a, al menos, dos periodos cortos de lavas dac´ıticas
originadas por etapas de diferenciacio´n magma´tica que permitieron un 30-40% de cristalizacio´n del
reservorio. La ausencia de magmas andes´ıticos podr´ıa haber estado relacionada con el limitado empuje
en el cuerpo de magma para un material con esa viscosidad. Luego, distintas etapas de diferenciacio´n
magma´tica han provocado una disminucio´n de la viscosidad de este cuerpo magma´tico, un aumento de la
presio´n, y consecuentemente, la fracturacio´n de las rocas reservorio paralelamente al ascenso de material
hacia superficie. Previo a la finalizacio´n de la actividad en el volca´n Azufre, un nuevo conducto con
emisio´n efusiva de lavas basa´lticas y basalto-andes´ıticas, una caracter´ıstica inusual para estas latitudes,
se origino´ ∼6 km al norte, el volca´n Plancho´n. El desarrollo del edificio del Plancho´n fue suficientemente
ra´pido como para evitar una significante erosio´n por glaciacio´n, pero en un tiempo lo suficientemente
largo como para permitir el completo enfriamiento y solidificacio´n de los productos volca´nicos emitidos.
Durante el Pleistoceno superior, un porcentaje de las estructuras que conformaban los edificios del
Azufre y del Plancho´n, colapsaron, originando una avalancha de material hacia la direccio´n noroeste, en
el territorio chileno, hasta ∼95 km de distancia (flujo pirocla´stico Valenzuela; Haller and Risso (2011)).
El origen de este suceso puede estar explicado por la inestabilidad gravitacional suministrada por el
ra´pido crecimiento del edificio del Plancho´n. Dentro del hemicra´ter de 3 km de dia´metro originado por
el colapso, se desarrolla un nuevo edificio, el Plancho´n III; su mineralog´ıa y productos son similares
a aquellas del Plancho´n, lo que conduce a interpretar a este nuevo edificio como una continuacio´n
del Plancho´n. La construccio´n del Plancho´n III fue desarrollada con una base por cementacio´n de
piroclastos, seguida de material la´vico masivo, lo que explica la inestabilidad de este nuevo edificio y,
consecuentemente, el ra´pido colapso del cono. A este per´ıodo le sigue una larga etapa de inactividad,
que culmina a los 7000 AP, a partir de la cual se ha manifestado un estilo explosivo destructivo con
cambios estructurales evidentes (Haller et al., 1994).
El volca´n Peteroa es el centro eruptivo ma´s reciente del CVPP, formado por una serie de cra´teres
superpuestos originados a partir de eventos explosivos de pequen˜a a moderada magnitud (VEI ≤ 4) en
el espacio ubicado entre el Plancho´n y el Azufre. Las lavas del Peteroa parecen surgir de la mezcla de
magmas basa´ltico-andes´ıticos y rioliticos-dac´ıticos, constituyendo posiblemente un nuevo intervalo entre
erupciones de magmas andes´ıticos. Asimismo, los flujos del Peteroa manifiestan un nuevo estilo eruptivo,
diferente del Azufre y el Plancho´n.
La presencia del cra´ter mayor originado en la erupcio´n del Pleistoceno posee un papel trascendental
en la actividad volca´nica subsiguiente, al constituir un lugar propicio para el desarrollo de glaciares y
acumulacio´n de aguas de deshielo. El aporte de agua era mucho mayor hacia los comienzos (7000 AP),
momento en el cual, explosiones freatomagma´ticas resultantes de la interaccio´n de agua frea´tica fr´ıa
con el magma condujeron al desarrollo de una columna de erupcio´n cuyo colapso (por disminucio´n del
contenido de agua) dio lugar a un extenso flujo de detritos hacia el occidente (flujo pirocla´stico Los Ciegos).
Si bien el sistema magma´tico del CVPP esta´ dominado por composiciones basa´lticas y andes´ıticas,
la erupcio´n de 1500 AP surge de la presencia de magmas dac´ıticos evolucionados, lo que conduce a
sostener la existencia de per´ıodos prolongados de diferenciacio´n en una pequen˜a ca´mara magma´tica,
activa durante la evolucio´n del Peteroa. Luego, resulta claro que los procesos de desgasificacio´n han sido
dominantes en periodos de miles de an˜os en el CVPP. La actividad predominantemente explosiva del
Peteroa queda evidenciada en las tablas IV.1 y IV.2, las cuales muestran los productos emanados por
el complejo en las principales fases eruptivas (Holocenas y pre-Holocenas), y las erupciones del volca´n
Peteroa desde comienzos del siglo XX, respectivamente. Las fases eruptivas son destructivas, excepto
aquella de 1837, en la que se ha observado una etapa de construccio´n de un cono por acumulacio´n
de piroclastos y lavas. Sin embargo, no se descarta la presencia de erupciones menores que no fueran
registradas debido a la ausencia de mayores cambios geomorfolo´gicos.
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Tabla IV.1: Principales unidades de productos volca´nicos reconocidas del CVPP (Naranjo and Haller,
2002).




























































El mecanismo f´ısico ma´s aceptado sobre la ocurrencia de las erupciones de 1991, 1998, y 2010-2011 es
la interaccio´n del agua frea´tica (recargada por infiltracio´n de las aguas de lluvias y deshielo a trave´s de
fracturas) con material magma´tico o los niveles superiores calentados de un reservorio somero, el cual
ha sufrido un proceso de diferenciacio´n magma´tica de, por lo menos, 150 an˜os, considerando la erupcio´n
magma´tica andes´ıtico-basa´ltica de 1837 (Naranjo et al., 1999).
IV.2.3 Actualidad
El actual conocimiento del volca´n Peteroa ha sido obtenido mediante el aporte cient´ıfico de diversas
disciplinas, tales como la geolog´ıa (ej., Tormey (1989); Haller et al. (1994); Naranjo et al. (1999); Haller
and Risso (2011)), la geoqu´ımica de fluidos (ej., Benavente (2010); Tassi et al. (2016)), meteorolog´ıa
(Guzma´n et al., 2013), ana´lisis de cenizas (Ramires et al., 2013), sismolog´ıa (Manassero et al., 2014;
Olivera Craig et al.; Casas et al., 2014, 2018, 2019), gravimetr´ıa (Tassara et al., 2006), y ana´lisis de
riesgo (Haller and Coscarella). Estos estudios han contribuido a la descripcio´n de la historia eruptiva
y caracterizacio´n del estado actual de este sistema magma´tico. Sin embargo, la dina´mica interna del
volca´n Peteroa y su relacio´n con las estructuras que lo conforman son au´n pobremente comprendidas,
incrementando el riesgo latente.
La descripcio´n de las estructuras subsuperficiales (profundidad, dimensiones, contrastes de densidad con
el entorno, etc.) resulta esencial para el desarrollo de nuevo y preciso conocimiento sobre los mecanismos
que rigen el comportamiento del sistema volca´nico de intere´s a distintas escalas temporales. Es as´ı
que, por ejemplo, informacio´n sobre las profundidades de las discontinuidades del subsuelo provee de
restricciones a estudios tomogra´ficos, de modelado de ascenso de magma, entre otros, permitiendo un
ana´lisis ma´s adecuado de los posibles escenarios futuros. Para el a´rea del CVPP, las profundidades
de las estructuras subsuperficiales para los primeros 10 km del subsuelo han sido estimadas mediante
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Tabla IV.2: Registro de erupciones del volca´n Peteroa durante los u´ltimos 500 an˜os (Haller and Risso,
2011). Se indica el an˜o, el ı´ndice de explosividad volca´nica (VEI segu´n sus siglas en ingle´s), y el tipo de
erupcio´n. Los signos de interrogacio´n indican incertidumbre en la informacio´n.
An˜o VEI Tipo de Erupcio´n
2018-2019 1 Central, explosiva, freatomagma´tica
2010 1 Central, explosiva, freatomagma´tica
1998 1 Central, explosiva, freatomagma´tica (?)
1991 2 Central, explosiva, freatomagma´tica, lahar(es)
1967 1 Central, explosiva, freatomagma´tica
1962 1 Central, explosiva
1960 1 Central, explosiva, freatomagma´tica(s)
1959 1 Central, explosiva, freatomagma´tica(s)
1938 2 Central, explosiva, freatomagma´tica(s)
1937 2 Central, explosiva, flujo(s) de lava (?)
1889 2 Central
1878 2 Central
1872 (?) - (?)
1869 (?) - (?)
1860 2 Central, explosiva
1842 - (?)
1837 2 Central, explosiva, lahar(es)
1835 2 Central
1762 4 Central, explosiva, flujo(s) de lava, lahar(es), flujo(s) de detritos
1751 2 Central, explosiva
1660 3 Desconocida
ana´lisis estructurales (Tapia Silva, 2010), asimismo, se estima una profundidad del l´ımite corteza-manto
de 45-50 km, de la discontinuidad Intra-Litosfe´rica (comienzo de la Zona de Baja Velocidad Litosfe´rica;
Karato (2012)), a los ∼70 km de profundidad; y del techo de la placa subductante a ∼120 km (Tassara
et al., 2006). Sin embargo, el grado de precisio´n requerido para el estudio de los procesos ocurridos en el
sistema volca´nico, y el nu´mero de rasgos subsuperficiales de intere´s, conducen a la necesidad de realizar
estudios locales.
A partir de informacio´n geolo´gica (estructural superficial; Tapia Silva (2010)), de la geoqu´ımica de
aguas, y aquella obtenida por sensores remotos, en el a´rea del CVPP, Benavente (2010) ha desarrollado
un modelo conceptual para los primeros 10 km del subsuelo (ver Figura IV.4). Este modelo indica
zonas de posible mayor heterogeneidad por la presencia de procesos de mezcla de aguas, ebullicio´n, y
segregacio´n l´ıquido-gas; asimismo, sen˜ala una zona de posible acumulacio´n de material fundido a ∼4
km de profundidad, ubicado hacia el sector oriental del foco eruptivo actual, el volca´n Peteroa. El
aporte de nueva y precisa informacio´n sobre los rasgos subsuperficiales resulta esencial para la adecuada
descripcio´n del Complejo Volca´nico.
Tassi et al. (2016) analizaron las emanaciones de fluidos (l´ıquidos y gases) registradas en el a´rea del
CVPP durante el periodo 2010-2015. La composicio´n de las muestras sugieren la presencia de dos
cuerpos magma´ticos emplazados a distintas profundidades: un reservorio superficial dac´ıtico, y uno
profundo basa´ltico. El flanco oriental del CVPP se caracteriza por piletas burbujeantes y un acu´ıfero
superficial, alimentados principalmente por fusio´n de hielos. Las muestras analizadas se caracterizan por
una contribucio´n pequen˜a de fluido magma´tico, sugiriendo una aproximacio´n a un cuerpo de magma.
La posible presencia de magma en las cercan´ıas a un volu´men saturado por agua, motiva el desarrollo
de investigaciones en el a´rea del CVPP.
En la actualidad, el volca´n Peteroa es monitoreado por las instituciones gubernamentales responsables
de los peligros de origen volca´nico en territorio chileno y argentino. En Chile, el Servicio Nacional de
Geolog´ıa y Miner´ıa (SERNAGEOMIN) y a su cargo, la Red Nacional de Vigilancia Volca´nica (RNVV),
han desplegado instrumental sismolo´gico, geode´sico (tres estaciones GNSS), geoqu´ımico, y visual (ca´mara
IP), los cuales son mantenidos por el Observatorio Volcanolo´gico de los Andes del Sur (OVDAS). Esta
informacio´n es recopilada y utilizada para interpretar el estado actual del volca´n Peteroa, posteriormente
publicado en informes rutinarios (Reportes de Actividad Volca´nica, OVDAS-SERNAGEOMIN) y, en
situaciones excepcionales, reportes especiales de actividad. La red de estaciones ubicadas sobre el
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territorio chileno del CVPP consta de seis sensores banda ancha (Guralp y Trillium, per´ıodo de 30 s) de
tres componentes; de ellos, la Tabla IV.3 solo describe los utilizados en los trabajos que constituyen la
presente tesis (de aqu´ı en adelante, red OVDAS).
Del lado argentino, el monitoreo de la actividad volca´nica se encuentra a cargo del Servicio Geolo´gico y
Minero Argentino (SEGEMAR), el cual, en los u´ltimos an˜os, ha disen˜ado un programa, el Observatorio
Argentino de Vigilancia Volca´nica (OAVV), con el objeto de llevar a cabo las tareas de seguimiento de
la actividad de los volcanes que afectan (o poseen el potencial para afectar) el territorio nacional. A
la fecha, el OAVV posee dos estaciones s´ısmicas de banda ancha ubicadas sobre el flanco oriental del
Peteroa. Los datos registrados son compartidos al OVDAS, como parte de las actividades de cooperacio´n
internacional, contribuyendo a la reduccio´n de ambigu¨edades en la localizacio´n de los eventos s´ısmicos
ocurridos en el a´rea.
Complementariamente a los ana´lisis rutinarios aplicados por los organismos responsables
gubernamentales, es importante destacar aquellos suministrados a ra´ız de la realizacio´n de proyectos
basados en el despliegue temporal de instrumental. Estos proyectos permiten incrementar el nu´mero de
estaciones, intensificar el volumen de informacio´n, extender el a´rea de estudio, caracterizar regiones no
estudiadas, aplicar nuevas metodolog´ıas, entre otros beneficios. Un ejemplo es el Proyecto MalARRgue
(Ruigrok et al., 2012), disen˜ado a partir de la colaboracio´n internacional de instituciones de los Pa´ıses
Bajos (Delft University of Technology -TUDelft), Argentina (Comisio´n Nacional de Energ´ıa Ato´mica
–CNEA), y de los Estados Unidos (Boise State University -BSU). Este proyecto consistio´ en el despliegue
temporal (de enero 2012 a enero 2013) de 38 estaciones s´ısmicas, seis de las cuales se ubicaron sobre
el flanco oriental del volca´n Peteroa (de aqu´ı en adelante, la red PV), equipadas con sensores de tres
componentes (Sercel L-22) de corto per´ıodo (2 Hz) (ver detalles en Tabla IV.3). Estas estaciones
Figura IV.4: Modelo conceptual de subsuelo para el a´rea del CVPP. El color rojo sen˜ala las zonas de
posible acumulacio´n magma´tica. Las profundidades son relativas al nivel medio del mar (Modificado de
Benavente (2010))
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constituyen una fuente de informacio´n fundamental para la aplicacio´n de metodolog´ıas basadas en
datos s´ısmicos, que contribuyan al conocimiento del sistema magma´tico. Casas et al. (2014) fueron
los primeros en describir la actividad sismo-volca´nica originada en el a´rea del CVPP a partir de
registros tomados desde el flanco oriental del volca´n. Ellos concluyeron que, durante el an˜o 2012, la
actividad s´ısmica del volca´n Peteroa estuvo dominada por sen˜ales sostenidas en el tiempo y de baja
energ´ıa (eventos largo per´ıodo y tremor, relacionados con desgasificacio´n y feno´menos hidrotermales),
mientras que un porcentaje menor se debio´ a sen˜ales transitorias y levemente ma´s energe´ticas (eventos
de fractura). Demostraron adema´s que este sistema volca´nico se ha caracterizado por una continua
liberacio´n energe´tica, fundamentada en el gran nu´mero de eventos registrados diariamente. Por u´ltimo,
los eventos identificados fueron localizados mediante la aplicacio´n de diferentes me´todos (inversio´n de
tiempos de viaje, movimiento de part´ıculas, y te´cnicas de array).
Cada una de las redes desplegadas (PV y OVDAS) se caracteriza por un limitado cubrimiento azimutal
de las fuentes sismoge´nicas presentes en el a´rea, conduciendo a valores de incertidumbre elevados en
sus localizaciones. Con el objeto de obtener mejores estimaciones en la ubicacio´n de estas fuentes,
Olivera Craig et al. relocalizaron aquellos eventos s´ısmicos registrados por ambas redes durante el
an˜o 2012, mediante la utilizacio´n de un algoritmo de localizacio´n basado en doble diferencias, una
optimizacio´n de la identificacio´n de arribos de las fases P y S, y un modelo de velocidades modificado de
aquel desarrollado por Bohm et al. (2002) (ver Figura IV.5). Los resultados indican que las fuentes se
distribuyeron en tres grupos, en concordancia con las caracter´ısticas geolo´gicas del a´rea, en particular
con el sistema de fallas responsable del origen y desarrollo del CVPP. La distribucio´n de estos eventos
resulta u´til para la aplicacio´n de interferometr´ıa s´ısmica mediante autocorrelacio´n, implementada en el
trabajo de Casas et al. (Casas et al.) (ver Cap´ıtulo VII.1), el cual provee informacio´n de las principales
estructuras ubicadas debajo de las estaciones de registro en Chile y Argentina. Por otro lado, Manassero
et al. (2014) han utilizado los eventos de fractura identificados para la estimacio´n de las variaciones
del factor de calidad con la frecuencia para las ondas P, S, y coda, las cuales dan cuenta de la gran
heterogeneidad de este sistema volca´nico, probablemente originadas en la peculiar geomorfolog´ıa, su
historia eruptiva, la erosio´n glacial, y la presencia de cursos de agua.
El Peteroa es un volca´n activo y de significante peligrosidad (Elissondo and Far´ıas, 2016). Resulta
entonces, que el entendimiento de su dina´mica y de los peligros asociados son requisitos fundamentales
para la minimizacio´n del riesgo de las poblaciones cercanas. A la fecha, el conocimiento del Peteroa es
escaso, lo que motiva el desarrollo de actividades cient´ıficas en el a´rea.
Tabla IV.3: Informacio´n de las estaciones de las redes PV y OVDAS utilizadas en los trabajos que
materializan la presente tesis doctoral.
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Figura IV.5: Modelo de velocidades utilizado para la zona del CVPP, modificado de Bohm et al. (2002).
IV.3 Complejo Volca´nico Cotacachi-Cuicocha (CVCC)
El Complejo Volca´nico Cotacachi-Cuicocha (CVCC) se ubica en la Cordillera Occidental Andina del
Ecuador, en cercan´ıas a las ciudades de Cotacachi (10 km al este), Ibarra (20 km al oeste), y Otavalo (25
km al sureste), las cuales suman una cantidad de ∼364.000 habitantes. El CVCC consiste en un centro
eruptivo inactivo, el Cotacachi, y cuatro centros eruptivos considerados activos, desde el ma´s antiguo al
ma´s joven: Muyurcu, Loma Negra, Piribuela, y Cuicocha. Las caracter´ısticas de los magmas emitidos
por estos centros eruptivos manifiestan una variabilidad composicional que describe el estilo eruptivo
del complejo. El Cotacachi y el Muyurcu han extruido magmas andes´ıticos, mientras que magmas
dac´ıticos han sido expulsados desde los edificios del Loma Negra, Piribuela, y Cuicocha; ello coincide
con una evolucio´n del sistema magma´tico hacia caracter´ısticas mayormente explosivas. El Cuicocha
(0,368◦ N; 78,347◦ O) es el responsable del u´ltimo episodio eruptivo, hace 2900 an˜os, con emisio´n de
flujos pirocla´sticos y ca´ıdas de cenizas. El Cuicocha es un estratovolca´n caracterizado por la presencia
de una caldera de ∼3.5 km rellena por un lago crate´rico que alberga cinco domos.
IV.3.1 Marco tecto´nico espec´ıfico
El CVCC se ubica en Los Andes, en la Zona Volca´nica Norte –ZVN (ver Figura IV.6). La ZVN se
origina a partir de la subduccio´n de la placa de Nazca debajo de la Sudamericana, desarrollando volcanes
tanto sobre las cordilleras occidentales y orientales como en el valle intermontano, en una tendencia
estructural noreste-suroeste. El basamento de la cordillera occidental de la ZVN esta´ caracterizado por
rocas ma´ficas auto´ctonas de edad Creta´cea, acretadas en el Creta´ceo tard´ıo y Cenozoico (Jaillard et al.,
2000); mientras que rocas Paleozoicas y Mesozoicas conforman el basamento de la parte oriental de la
ZVN (Stern, 2004).
El desarrollo ma´s significante del arco magma´tico de la Cordillera de los Andes fue luego de la divisio´n
de la placa de Farallo´n en las placas de Cocos y Nazca en el Oligoceno tard´ıo, lo que condujo a una
ortogonalizacio´n del movimiento de la placa subductante en relacio´n a la continental, favoreciendo el
acortamiento litosfe´rico (longitudinal), su ensanchamiento (transversal), y levantamiento de masas en la
ZVN (Ramos and Aleman, 2000).
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Figura IV.6: Mapa esquema´tico de la ZVN: estructuras volca´nicas comprendidas, l´ımites internacionales,
ubicacio´n de la fosa, y velocidad promedio de movimiento (Modificado de Stern (2004)).
Las caracter´ısticas de la convergencia del Cuaternario sobre el borde occidental de la placa Sudamericana
han conducido a una oblicuidad entre 31◦-45◦, permitiendo deformacio´n dextral en el arco y retroarco,
y una inclinacio´n de 25◦-30◦ a una tasa de 7 cm/an˜o, configurando las condiciones necesarias para el
desarrollo de volcanismo activo (Stern, 2004).
La ZVN contiene 19 volcanes en Colombia y 55 en Ecuador, distribuidos a lo largo de las cordilleras
occidental y oriental. En Colombia se diferencian tres zonas volca´nicas (norte, centro y sur), mientras
que en Ecuador se reconocen cuatro a´reas sub-paralelas de orientacio´n norte-sur. La ZVN limita, hacia
el norte y el sur, con a´reas de carencia de volcanismo activo, originadas por la subduccio´n de bajo a´ngulo
del bloque de Bucaramanga y la dorsal de Carnegie, respectivamente.
Si bien la tasa de convergencia, la edad de la placa de Nazca, y su a´ngulo de inclinacio´n se mantienen
relativamente uniformes a lo largo de la ZVN, se observan significantes variaciones de la distancia del arco
a la fosa, de la edad y espesor de la lito´sfera continental, y de la geometr´ıa de la zona de Wadati-Benioff.
Un ejemplo, es la distribucio´n de volcanes en la seccio´n norte de la ZVN, regio´n en la que se observa una
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alineacio´n del arco magma´tico, a diferencia del sur, en donde se presenta como un segmento de 80-120
km de ancho.
IV.3.2 Historia eruptiva
El CVCC se encuentra sobre la Cordillera Occidental de los Andes Ecuatorianos, a ra´ız de las condiciones
favorables establecidas por la zona de fractura Otavalo-Umpala para el desarrollo de sistemas magma´ticos
con manifestaciones en superficie (Hanusˇ et al., 1987). La actividad del CVCC se remonta al Pleistoceno,
con el origen del volca´n Cotacachi. Este primer edificio, de composicio´n basalto-andes´ıtica, demuestra
erupciones con flujos de lava, una fuerte erosio´n por glaciacio´n, y un episodio de colapso hacia la direccio´n
noroccidental en sinton´ıa con la finalizacio´n de esta fase volca´nica hacia los 162 a 108 mil an˜os AP. Luego
de este suceso, mediante la extrusio´n de lavas andes´ıticas, se origino´ un segundo edificio intercalado
por la presencia de domos y diques de composicio´n dac´ıtica (domos sate´lites), siendo los principales:
el Muyurcu, Loma Negra, Piribuela, y Cuicocha. Esta evidente diferenciacio´n habr´ıa conducido al
desarrollo de la avalancha de material hacia el NE del Cotacachi, ocurrida entre 102 y 65 mil de an˜os
AP. La culminacio´n de la actividad del volca´n Cotacachi esta´ representada por una secuencia de flujos
de lava que rellenan el cra´ter. La formacio´n de los depo´sitos eyectados por los domos sate´lites habr´ıa
sido a partir de los 44 mil an˜os AP, dada su disposicio´n estratigra´fica en relacio´n a aquellos ubicados en
la estructura ma´s joven del Complejo, el Cuicocha.
El volca´n Cuicocha, ubicado sobre el flanco sur del extinto volca´n Cotacachi, y de inicialmente un
dia´metro de 1.5 km, ha manifestado una serie de erupciones con oleadas pirocla´sticas y ca´ıdas de ceniza
durante distintas fases eruptivas y procesos de colapso. Estos productos, con edades de alrededor de 3500
an˜os AP, han suministrado un importante volumen de material pirocla´stico a las ciudades de Cotacachi
y Otavalo (Athens, 1998).
Actualmente, el volca´n Cuicocha consiste en cinco domos dac´ıticos localizados dentro de una caldera de
colapso de 3.5 km de dia´metro. Esta caldera fue originada por un suceso de significante explosividad
hace 3100 an˜os AP (von Hillebrandt, 1989). El u´ltimo registro de actividad eruptiva data del an˜o 2900
AP, con la formacio´n de dos domos en la parte central de la caldera.
IV.3.3 Actualidad
Los registros de actividad histo´rica del volca´n Cuicocha no solo conducen a clasificar a este sistema
magma´tico como activo, en un estado actual de relativo reposo, sino que establecen los fundamentos por
los cuales se requiere un monitoreo de la estructura volca´nica.
Los primeros esfuerzos por la implementacio´n de un monitoreo en el volca´n Cuicocha fueron ejecutados
en el an˜o 1988, an˜o en el que el Instituto Geof´ısico de la Escuela Polite´cnica Nacional (IGEPN, Ecuador)
ha instalado la primer estacio´n s´ısmica de registro. Durante el an˜o 2010, el Cuicocha ha mostrado signos
de incremento de la actividad en su interior, a partir de un aumento de la cantidad de sismos ocurridos y
de la emisio´n de CO2. Estos sucesos han conducido a reforzar las caracter´ısticas generales del monitoreo
en el a´rea, as´ı como los trabajos de investigacio´n desde diferentes disciplinas Ruiz et al. (2013). En la
actualidad, el CVCC posee una red de monitoreo permanente (ver Figura IV.7) en base a la recoleccio´n de
datos geoqu´ımicos, s´ısmicos, y de deformacio´n. Cuatro estaciones sismolo´gicas se encuentran instaladas
en el a´rea, tres sobre las laderas de la estructura volca´nica y una sobre el cra´ter, en uno de los domos;
siete acelero´grafos completan la red de monitoreo. Adema´s, se han desplegado dos estaciones GPS, una
dentro de la caldera y otra a 5 km de la misma; y un espectro´metro de CO2. Asimismo, el IGEPN
recolecta y analiza las emisiones de gases de manera perio´dica (Reportes de Actividad Volca´nica, IGEPN).
La Figura IV.8 sen˜ala la sismicidad (tipos de eventos y cantidades) registrada y catalogada por el
IGEPN en el a´rea del CVCC entre enero de 2008 y septiembre de 2018. Un ana´lisis estad´ıstico de la
ocurrencia de los distintos tipos de eventos, para el mismo periodo, demuestra que los eventos tipo
volcano-tecto´nicos (VT), cuya ge´nesis es asociada a la fractura fra´gil de un cuerpo de roca subsuperficial,
representan el 46.8% de los eventos identificados. Este mismo porcentaje representa la ocurrencia de
eventos tipo largo periodo (LP), aquellos originados principalmente por el movimiento de fluidos en
grietas. Asimismo, los eventos h´ıbridos (HB), cuyo origen es constituido por la fusio´n de los mecanismos
que dan lugar a los eventos VT y LP, representan el restante 6.4%. Sin embargo, es destacable que para
el periodo de enero de 2011 a septiembre de 2018, los eventos VT representan un 71.83% de los sismos
identificados, mientras que los eventos LP y los HB, un 22.43% y 5.74%, respectivamente.
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Figura IV.7: Red de monitoreo instalada en el a´rea del CVCC. El gra´fico tambie´n sen˜ala la ubicacio´n de
la laguna crate´rica, los domos intra-crate´ricos, y los principales centros poblados (Modificado de Reportes
de Actividad Volca´nica, IGEPN)
Figura IV.8: Tipos y nu´mero de eventos registrados en el a´rea del CVCC entre los an˜os 2008 y 2018.
VT: Volcano-tecto´nico. LP: Largo periodo. HB: Hı´brido.
La informacio´n suministrada por el ana´lisis de la ocurrencia de estos eventos y de sus mecanismos de
fuente, resulta esencial para la descripcio´n del sistema magma´tico analizado. Sin embargo, la adquisicio´n
de informacio´n adicional sera´ necesaria para el adecuado reconocimiento de los procesos que ocurren en el
interior del mismo. Una de estas fuentes de informacio´n es la estimacio´n de los cambios subsuperficiales




“Cuando el objetivo te parezca dif´ıcil, no cambies de objetivo;
busca un nuevo camino para llegar a e´l. ”
Confucio (551 a.C. - 479 a.C.)
¿Que´ es la interferometr´ıa s´ısmica (IS)? ¿Que´ son las funciones de Green, y co´mo se relacionan con la
IS? ¿Co´mo se relacionan con las a´reas de fase estacionaria? ¿Cua´l fue la evolucio´n de la teor´ıa de la
IS? ¿Cua´les son las utilidades de la IS? ¿Cua´l es su formulacio´n matema´tica? ¿En que´ consiste la IS
mediante autocorrelaciones? ¿Que´ es un campo difuso? ¿Que´ es el ruido s´ısmico ambiental? ¿Co´mo es




En los u´ltimos 50 an˜os, numerosos desarrollos en tecnolog´ıa y teor´ıa de la f´ısica y matema´tica han
permitido el progreso de la sismolog´ıa en toda su dimensio´n. Los avances en potencia computacional, as´ı
como en el hardware y software de los sensores s´ısmicos, permiten, en la actualidad, el almacenamiento
de gran cantidad de datos, el manejo de extensas redes de unidades de procesamiento, el registro de
sen˜ales con mayor resolucio´n y a un menor costo. En las u´ltimas de´cadas, se han logrado mejores
representaciones matema´ticas de la propagacio´n de ondas s´ısmicas, as´ı como mejores te´cnicas de
procesamiento, modelado, e inversio´n. Todos estos desarrollos han permitido un avance en la resolucio´n
y precisio´n de las ima´genes s´ısmicas (Wapenaar et al., 2008a), conduciendo al origen de nuevas te´cnicas
para la caracterizacio´n y monitoreo de los procesos dina´micos ocurridos en el subsuelo terrestre. Una
de estas te´cnicas es la interferometr´ıa s´ısmica (IS). La IS es una te´cnica innovadora que proporciona un
reordenamiento del campo de ondas a partir del ana´lisis de los patrones de interferencia entre las sen˜ales
registradas, permitiendo, de esta manera, la construccio´n de fuentes virtuales. Es decir, mediante IS se
obtienen nuevos sismogramas en los cuales uno de los sensores actu´a como fuente de energ´ıa s´ısmica para
las dema´s estaciones de registro (Schuster and Snieder, 2009; Nakata, 2013). Sus herramientas principales
son la correlacio´n cruzada (Wapenaar, 2003; van Manen et al., 2006; Wapenaar and Fokkema, 2006), la
convolucio´n (ej. Slob et al. (2007)), o deconvolucio´n (Vasconcelos and Snieder, 2008a,b; Wapenaar et al.,
2008b, 2011b).
En el campo de la sismolog´ıa, la aplicacio´n de las metodolog´ıas basadas en la teor´ıa de la IS puede
proveer estimaciones precisas de las respuestas impulsivas del medio de propagacio´n, es decir, la funcio´n
de Green. El concepto de funciones de Green comprende la solucio´n de la ecuacio´n de movimiento (o la
ecuacio´n de difusio´n) a partir de una fuente puntual (en tiempo y espacio). Estas funciones describen
el efecto del medio de propagacio´n entre dos ubicaciones a partir de la excitacio´n producida por una
fuente puntual en alguno de esos puntos. Notar que esta definicio´n no involucra premisas sobre el grado
de difusividad del medio, proporcionando, a priori, suficiente generalidad para su utilizacio´n en medios
heteroge´neos, como las a´reas volca´nicas, por ejemplo.
Las distintas metodolog´ıas que de la IS se desprenden, han suministrado procedimientos y condiciones
requeridos para la adecuada reconstruccio´n de las funciones de Green (de ondas de cuerpo o superficiales).
Las mismas resultan de la suma constructiva o destructiva de la energ´ıa proveniente de diversas fuentes
(primarias –sismos-, o secundarias –heterogeneidades-). Aquellas a´reas ocupadas por las fuentes cuya
energ´ıa interfiere constructivamente, constituyen las zonas de fase estacionaria (o zonas de Fresnel)
(Spetzler and Snieder, 2004; Snieder, 2004).
El comienzo de la historia de la IS (ver el esquema de la Figura V.1) se adjudica a Claerbout quien,
hacia fines de la de´cada de 1960, provee una metodolog´ıa basada en la autocorrelacio´n del registro de un
campo de ondas plano generado por una fuente de ubicacio´n y tiempos de excitacio´n desconocidas, con
el objeto de obtener informacio´n de las estructuras del subsuelo terrestre, espec´ıficamente, la respuesta
del medio a la reflexio´n (Claerbout, 1968). De esta manera, sento´ la bases de un me´todo pasivo (la
excitacio´n del medio no se debe a la activacio´n de fuentes por accio´n antropoge´nica), y que no requiere
del conocimiento del campo de velocidades del medio por el cual se propaga la energ´ıa s´ısmica, ni de
la ubicacio´n de la fuente. Este me´todo fue probado inicialmente para datos sinte´ticos en medios 1D,
y con registros de sismos (Claerbout, 1968; Scherbaum, 1987). Luego, Schuster and Rickett (2000))
y (Yu and Schuster, 2004) demostraron, en base a una aproximacio´n de fase estacionaria y mediante
simulaciones nume´ricas, que es posible obtener estimaciones de la reflectividad del medio a partir de
correlaciones cruzadas de registros de una cantidad finita de eventos s´ısmicos. Schuster et al. (2004)
introdujo el concepto de “elaboracio´n de ima´genes mediante interferometr´ıa” (Interferometric Imaging)
en referencia al proceso de obtencio´n de ima´genes s´ısmicas del subsuelo mediante correlaciones cruzadas.
Luego, Wapenaar et al. (2002) y Wapenaar (2003) formalmente generalizan el teorema de Claerbout,
extendie´ndolo a medios acu´sticos y ela´sticos inhomoge´neos en 3D, siendo posteriormente confirmado
mediante aplicaciones nume´ricas y datos de s´ısmica pasiva (Draganov et al., 2003, 2007b).
En la de´cada de los ´90, Fink ha explotado la propiedad de la invarianza de la ecuacio´n de movimiento
a la reversio´n temporal. El mismo ha demostrado que, en medios sin pe´rdidas anela´sticas, la reversio´n
temporal permite focalizar, en su punto de partida, la energ´ıa dispersada en el subsuelo heteroge´neo
(Fink et al., 2000). La utilidad de la reversio´n temporal para estos medios con alto grado de scattering
condujo al desarrollo de otras metodolog´ıas, como el uso de la coda de eventos, caracterizada por un
mu´ltiple scattering en las heterogeneidades subsuperficiales, para la estimacio´n de cambios ocurridos a
lo largo del tiempo (Snieder et al., 2002).
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Figura V.1: Esquema de las contribuciones teo´ricas sobre las cuales se ha desarrollado la interferometr´ıa
s´ısmica. Se listan, adema´s, algunas de las actuales aplicaciones en diferentes campos del conocimiento
(Rytov, 1956; Fink et al., 2000; Weaver and Lobkis, 2001; Schuster et al., 2004; Wapenaar et al.,
2002; Campillo and Paul, 2003; Calvert et al., 2004) (fuente: http://homepage.tudelft.nl/t4n4v/
Daylight2/index1.htm)
En el campo de la sismolog´ıa, Campillo and Paul (2003) fueron de los primeros en demostrar la
construccio´n de la funcio´n de Green entre dos puntos de registro a partir de la correlacio´n cruzada de
registros de un campo acu´stico difuso. Sin embargo, la condicio´n de difusividad requiere del mu´ltiple
scattering de la energ´ıa de propagacio´n en las heterogeneidades del medio, de reverberaciones en un
medio limitado por superficies irregulares, y/o una distribucio´n aleatoria de las fuentes de ruido.
En base al me´todo de reversio´n temporal, Calvert et al. (2004) introdujeron el me´todo de la “fuente
virtual”, segu´n el cual los registros de fuentes sobre la superficie tomados por sensores ubicados en
un pozo, son correlacionados para obtener nuevos registros en los que uno de los sensores actu´a como
fuente (ello es, una fuente virtual) para los dema´s sensores. Mediante la correlacio´n cruzada, el efecto
de recorrido de la energ´ıa propagada por el volumen del subsuelo entre la fuente real y el primer sensor
es eliminada, permitiendo la construccio´n de nuevos registros compuestos por aquella energ´ıa de onda
directa propagada entre este sensor y los dema´s de la red (Bakulin and Calvert, 2006; Bakulin et al., 2007).
Cada uno de los desarrollos mencionados anteriormente (me´todos por reversio´n temporal, elaboracio´n
de ima´genes mediante interferometr´ıa, y me´todos de fuente virtual) quedan finalmente unificados a
partir del trabajo de Wapenaar (2004), quien utiliza el teorema de reciprocidad por correlacio´n para
suministrar las bases matema´ticas de la relacio´n entre las correlaciones cruzadas y la funcio´n de Green
del medio de intere´s. De esta manera, la relacio´n entre dos estados distintos de un medio es descripta
mediante correlaciones de los para´metros que los caracterizan. La correlacio´n cruzada de los registros en
dos sensores, y su integracio´n a lo largo de distintas fuentes, permite la construccio´n de la funcio´n de
Green. As´ı, con el objeto de estandarizar su utilizacio´n, esta te´cnica fue denominada “interferometr´ıa
s´ısmica” (Special issue, Geophysics, July-August, 2006).
La efectividad de la IS en el proceso de reorganizacio´n de los campos de ondas registrados, incluso en
el caso de campos de onda complicados o aleatorios (Sens-Scho¨nfelder and Wegler, 2006; Brenguier
et al., 2008), permite extraer la informacio´n coherente del subsuelo, o bien, preparar los registros para
su utilizacio´n por otras metodolog´ıas tradicionales con el mismo fin. De esta manera, la IS ha sido
utilizada con varios propo´sitos, por ejemplo, uso de mu´ltiples para incrementar la iluminacio´n otorgada
por las fuentes, aumento del a´rea de registro, ana´lisis de ruido ambiente, eliminacio´n de una estructura
compleja por encima del objetivo, realzar la repetitividad de la informacio´n para mejorar el monitoreo
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s´ısmico, estimacio´n de las variaciones espacio-temporales del campo de ondas; descripcio´n de la ubicacio´n
de reflectores del subsuelo, de la distribucio´n de las velocidades de propagacio´n, de los valores de los
para´metros de atenuacio´n, de los cambios temporales de las propiedades del subsuelo (Wapenaar et al.,
2008a; Nakata, 2013).
De las aplicaciones de IS, una de las ma´s difundidas es la reubicacio´n de fuentes en el sitio de los
receptores. Histo´ricamente, una de las problema´ticas ma´s comunes a las que se enfrenta el procesamiento
s´ısmico es la disposicio´n de un modelo de velocidades de propagacio´n suficientemente preciso tal que
permita obtener ima´genes del subsuelo con la mayor resolucio´n posible. En base a una apropiada
distribucio´n de estaciones, la reorganizacio´n de los campos de onda registrados, introducida por la
IS, ha permitido crear fuentes virtuales en la ubicacio´n de los receptores, posiblemente localizados en
zonas ma´s cercanas a aquella de intere´s. Esto ha conducido a eliminar los efectos de propagacio´n por
aquella porcio´n del subsuelo ma´s somera, probablemente sin intere´s productivo y caracterizada por
una alta heterogeneidad (en s´ısmica de exploracio´n, wheathering). De esta manera, resulta innecesario
realizar un modelado de velocidades para esta seccio´n del subsuelo. Consecuentemente, tampoco sera´
necesario aplicar correcciones esta´ticas. El reposicionamiento de fuentes sin la necesidad de conocer
la distribucio´n de velocidades del medio conduce a un incremento de la resolucio´n de las ima´genes del
subsuelo. Estos principios, son adema´s u´tiles para transformar mu´ltiples en arribos primarios, de manera
tal de incrementar la iluminacio´n de los receptores (ej., Yu and Schuster (2006)), o bien disponer de
trazas en puntos del espacio donde no ha podido obtenerse un registro (Wang et al., 2009). Asimismo,
es posible utilizar ondas refractadas para realizar estimaciones precisas de las propiedades del medio
(Mikesell et al., 2009). La IS tambie´n permite modelar y suprimir las ondas superficiales de los registros
s´ısmicos (ej., Curtis et al. (2006)).
A la fecha, no so´lo el campo de aplicacio´n de la IS es diverso (ver sector inferior de la Figura V.1), sino que
el desarrollo de nuevas metodolog´ıas esta´ en auge (Wapenaar et al., 2010a); la IS mediante deconvolucio´n
multidimensional es un exponente de ello. Esta reformulacio´n de la teor´ıa de IS ha suministrado una
solucio´n efectiva a los problemas originados por el registro de complejos mecanismos focales, y los efectos
de una significativa atenuacio´n del medio y una iluminacio´n irregular de los receptores (ej., Wapenaar
et al. (2011b,a); Van Der Neut et al. (2011); Van Dalen et al. (2013, 2015); Weemstra et al. (2017)).
V.2 Representacio´n matema´tica
Las metodolog´ıas aplicadas en esta tesis doctoral se basan en los fundamentos teo´ricos de la IS mediante
correlaciones, cuya formulacio´n matema´tica ha sido desarrollada en el trabajo de Wapenaar and Fokkema
(2006) a partir de la utilizacio´n del teorema de reciprocidad por correlaciones y la invarianza de la
reversio´n temporal de las funciones de Green en un medio sin pe´rdidas anela´sticas. La atenuacio´n es
una propiedad caracter´ıstica de los medios de propagacio´n, la cual se manifiesta a diferentes niveles.
El alto grado de atenuacio´n comu´nmente observado en las a´reas volca´nicas se origina en su naturaleza
heteroge´nea. Sin embargo, ello no constituye una imposibilidad en la utilizacio´n de la formulacio´n de
IS para medios con pe´rdidas anela´sticas. Su principal consecuencia sera´ una reconstruccio´n imprecisa
de las amplitudes de la funcio´n de Green para valores temporales suficientemente grandes (arribos
primarios y mu´ltiples con largos recorridos) (Slob and Wapenaar, 2007a). Esta limitacio´n se agudiza
cuanto mayor sea el grado de heterogeneidad del medio, o, de manera equivalente, en la utilizacio´n de
longitudes de onda suficientemente pequen˜os (Draganov, 2007). En la actualidad, nuevos avances (Slob
and Wapenaar, 2007b; Vasconcelos et al., 2009) han desarrollado representaciones para sortear estas
limitaciones originadas en las pe´rdidas anela´sticas del medio.
Para un medio limitado u´nicamente en la superficie (sistema abierto), dos estados independientes (dos
puntos del espacio) en este medio (acu´stico o ela´stico) se encuentran relacionados por el teorema de
reciprocidad por correlaciones (ver Figura V.2). Mediante estas relaciones, medidas sobre la superficie
de un dominio D (limitado por δD, tal que δD = δD0
⋃
δD0 en Figura V.2), es posible adquirir
conocimiento de las propiedades del mismo D. Esta formulacio´n se ajustara´ a la presencia de fuentes
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Figura V.2: Configuracio´n de fuentes y receptores para la construccio´n de la funcio´n de Green. Los
rayos representan la respuesta completa -ondas directas, reflejadas, multiples, e incluso conversiones por
la presencia de heterogeneidades del subsuelo. δD0 indica la superficie libre. δD1 sen˜ala el l´ımite del
dominio D en profundidad. (Modificada de Wapenaar et al. (2010b)).
impulsivas (en espacio y tiempo), transitorias (aquellas cuyo origen esta´ caracterizado por una Funcio´n
Temporal de la Fuente -FTF), o de ruido.
En el dominio de las frecuencias, la ecuacio´n ma´s general del teorema de reciprocidad por correlacio´n
en un medio acu´stico, en presencia de un campo de ondas incidente y emergente, y sin variacio´n de las
propiedades del material entre los dos puntos relacionados, es representada por:
∫
D
pˆ?A(x, ω)qˆB(x, ω) + vˆ
?
i,A(x, ω)fˆi,B(x, ω) + qˆ
?














δD: superficie l´ımite del dominio
ni: componentes de la normal a la superficie l´ımite
x: vector de coordenadas cartesianas (m)
ω: frecuencia angular (rad)
:ˆ representa las cantidades en el dominio de las frecuencias
p: presio´n acu´stica (Pa)
vi: velocidad de las part´ıculas (m/s)
q: distribucio´n de fuentes en te´rminos de la densidad volume´trica de tasa de inyeccio´n (1/s)
fi : distribucio´n de fuentes en te´rminos de la densidad de fuerza volume´trica externa (N/m
3)
A,B: dos estados –puntos- del dominio D
?: conjugacio´n compleja
Es importante destacar la utilizacio´n de un medio acu´stico en la formulacio´n aqu´ı presentada, seleccio´n
que no conduce a pe´rdida de generalidad alguna en el ana´lisis de medios ela´sticos. De esta manera, las
propiedades del material del medio de propagacio´n se encuentran descriptas por la compresibilidad y la
densidad.
V.2.1 Fuentes impulsivas
Las fuentes impulsivas se originan por la liberacio´n de energ´ıa en un punto del espacio y en un tiempo
extremadamente corto. Este tipo de fuentes representan una aproximacio´n de la ge´nesis real de muchos
eventos en la naturaleza. Las fuentes impulsivas ubicadas en un punto A(xA) y B(xB), se definen
entonces por:
qˆ(xA,x, ω) = δ(x− xA) ,
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qˆ(xB,x, ω) = δ(x− xB) .
Lo cual conduce a:
pˆ(xA,x, ω) = Gˆ(xA,x, ω) ,
pˆ(xB,x, ω) = Gˆ(xB,x, ω) ,
tal que G(xA,x, ω) es la respuesta impulsiva (funcio´n de Green) observada en el estado A, y G(xB,x, ω)
la observada en el estado B.
Utilizando la ecuacio´n de movimiento (en el dominio de las frecuencias, es decir, jωρvˆi + ∂ipˆ = fˆi ), la









donde j es la unidad imaginaria y ρ la densidad volume´trica de masa (kg/m3).
Considerando,
• la validez de la relacio´n de reciprocidad entre fuente y receptor, segu´n la cual Gˆ(xA,xB, ω) =
Gˆ(xB,xA, ω),
• variaciones suficientemente suaves de los para´metros del medio en un entorno a la superficie δD,
• un medio homoge´neo en δD, y por fuera de ella,
• longitudes de onda de la energ´ıa pequen˜as respecto de las dimensiones de las heterogeneidades (re´gimen
de altas frecuencias),








Gˆ?(xA,x, ω)Gˆ(xB,x, ω) d
2x , (V.2)
donde c es la velocidad de propagacio´n, y Re identifica la parte Real del argumento.
La Ecuacio´n V.2 es utilizada para fines pra´cticos, a ra´ız de permitir una reconstruccio´n de las fases
de todos los arribos en los puntos seleccionados del espacio. Sin embargo, su solucio´n es susceptible a
presentar errores en la amplitud de los arribos. Una distribucio´n aleatoria de fuentes en δD, o bien la
presencia de un medio homoge´neo dentro, fuera, y a lo largo de δD, permiten que la integracio´n de todas
las fuentes registradas conduzca a soluciones precisas (en amplitud y fase), a partir de la interferencia
constructiva de arribos reales. No obstante, la interferencia de la energ´ıa podr´ıa conducir a errores
significativos en las amplitudes reconstruidas o bien a la presencia de arribos no f´ısicos, para los casos
que se desv´ıen ampliamente de las hipo´tesis planteadas.
Por u´ltimo, la separacio´n de la integral de la Ecuacio´n V.2 en la parte correspondiente a las fuentes
sobre la superficie libre (superficie terrestre) y aquella de fuentes en el subsuelo, conduce a demostrar
que u´nicamente sera´ necesario disponer de esta u´ltima parte para la adecuada construccio´n de la funcio´n
de Green (Draganov, 2007). En esta situacio´n, la reflexio´n en la superficie de la energ´ıa originada en las
fuentes subsuperficiales compensa la falta de fuentes en la misma.
V.2.2 Fuentes transitorias
Muchos son los posibles mecanismos que originan los eventos s´ısmicos observados en los registros,
desde el movimiento de masas hasta la ruptura fra´gil de un cuerpo de roca, o la liberacio´n brusca de
energ´ıa promovida por actividad antropoge´nica. Las fuentes impulsivas resultan una abstraccio´n de los
procesos de liberacio´n energe´tica por los cuales se originan los eventos. Los mecanismos reales pueden
ser caracterizados por funciones temporales de la fuente –FTF (Yilmaz, 2001); una FTF (en la literatura
cient´ıfica, Source Time Function) es una funcio´n temporal de duracio´n limitada que describe la energ´ıa
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liberada en el foco en funcio´n del tiempo.
Al utilizar fuentes transitorias en tiempo, las ecuaciones desarrolladas para fuentes impulsivas se ven
modificadas por la presencia de FTFs. En este caso, debe considerarse que
pˆobs(xA,x, ω) = Gˆ(xA,x, ω) sˆ(x, ω) ,
pˆobs(xB,x, ω) = Gˆ(xB,x, ω) sˆ(x, ω) ,
donde sˆ(x, ω) es la FTF.
La potencia espectral de las fuentes sera´:
Sˆ(x, ω) = sˆ?(x, ω) sˆ(x, ω) ,



















α(x, ω) es un filtro modelador, es decir, una funcio´n que permite una compensacio´n por las posibles
diferencias entre las FTFs. Esta funcio´n dependera´ de Sˆ0(x, ω), una funcio´n de potencia espectral
seleccionada arbitrariamente.
V.2.3 Fuentes de ruido
La propiedad fundamental de las fuentes de ruido es la imposibilidad de obtener respuestas aisladas
en tiempo para cada una de ellas, es decir, los registros de estas sen˜ales se encuentran superpuestos
en tiempo. Esta caracter´ıstica establece una dificultad pra´ctica en la utilizacio´n de las relaciones de
reciprocidad listadas hasta este punto la cual puede ser sorteada a partir de la presencia de fuentes no
correlacionadas en tiempo (Draganov, 2007).










′, ω) Nˆ(x′, ω) d2x′ .
Si las fuentes ubicadas en x y x′ son no correlacionadas, cumplira´n:
〈
Nˆ?(x, ω), Nˆ(x′, ω)
〉
= δ(x− x′) Sˆ(x, ω) ,
donde
〈 〉
indica el promedio de distintas realizaciones (intervalos temporales) (en literatura cient´ıfica,
ensemble average).










Gˆ?(xA,x, ω)Gˆ(xA,x, ω)Sˆ(ω) d
2x .
De esta manera, la ecuacio´n de relacio´n sera´:
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La Ecuacio´n V.4 es de fa´cil aplicacio´n, ya que ba´sicamente requiere del registro del campo de ondas
en los puntos A y B, los que sera´n correlacionados para la obtencio´n de las propiedades del subsuelo.
Otra de las ventajas es que no requiere de un conocimiento previo de estas fuentes. Sin embargo, posee
la desventaja de carecer de una compensacio´n por las diferencias que existan entre los espectros de las
fuentes. Por otro lado, debido a que la energ´ıa liberada por las fuentes podr´ıa superponerse completa o
parcialmente, la premisa de fuentes no correlacionadas podr´ıa no cumplirse. Ello conduce a la necesidad
de utilizar registros del campo de ondas suficientemente largos, para que el promedio de las ventanas
temporales seleccionadas de los registros aproxime adecuadamente el promedio espacial del conjunto.
V.3 Interferometr´ıa s´ısmica mediante autocorrelaciones
Las fuentes transitorias se caracterizan por ser unidades reconocibles en los registros, caracter´ıstica
distintiva respecto de las fuentes de ruido. La ge´nesis de las fuentes transitorias puede ser tanto artificial
como natural; la primera corresponde a las fuentes controladas, como las utilizadas en actividades de
exploracio´n s´ısmica activa (dinamitas, vibroseis, martillos, etc.); la ge´nesis natural comprende los eventos
originados por la dina´mica del interior terrestre, como la fractura fra´gil de un cuerpo de roca.
La principal ventaja de las aplicaciones de IS con fuentes controladas (exploradas inicialmente por
Schuster and Rickett (2000), y Bakulin and Calvert (2006) es la disponibilidad de energ´ıa s´ısmica
proveniente desde zonas previamente seleccionadas, con el fin de lograr una eficiente estimacio´n de
las propiedades de intere´s. La utilizacio´n de fuentes controladas es principalmente u´til en a´reas en
las que la liberacio´n energe´tica por mecanismos naturales resulta escaso y/o con una distribucio´n
acimutal acotada. La calidad y cantidad del dato suministrado por este tipo de actividad ha persuadido
inversiones, logrando un amplio desarrollo en el campo de la s´ısmica. Sin embargo, no solo el costo de esta
actividad puede llegar a ser excesivo, sino que muchas regiones carecen de condiciones ambientales, de
accesibilidad, o pol´ıticas, propicias para el desarrollo de la misma. Por ello, el desarrollo de metodolog´ıas
que permitan una adecuada utilizacio´n de las fuentes transitorias naturales (microsismos, terremotos,
fuentes inducidas por actividades de exploracio´n minera, geote´rmica, etc.) a escalas local, regional, y
global, ha resultado una tarea de constante intere´s.
El trabajo de Claerbout (1968) sento´ las bases fundamentales sobre las que se ha desarrollado la teor´ıa
de la IS. Este me´todo pasivo (IS mediante autocorrelaciones, de aqu´ı en ma´s, ISmA) establece que la
autocorrelacio´n de la respuesta a la transmisio´n de una onda plana en un medio de capas horizontales y
Figura V.3: Efecto de la aplicacio´n de interferometr´ıa s´ısmica mediante autocorrelaciones a eventos de
incidencia normal originados en un medio idealizado de capas horizontales. tj identifica el doble del
tiempo de propagacio´n entre del reflector j y la estacio´n en superficie. El proceso de autocorrelacio´n
permite obtener un registro constituido por reflexiones de la energ´ıa liberada por una fuente virtual
ubicada en el punto geogra´fico de la estacio´n de registro.
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paralelas, registrada en la superficie, permite obtener la respuesta a la reflexio´n de una fuente (virtual)
ubicada en el mismo punto de la estacio´n de registro. Ma´s tarde, este principio ha sido demostrado para
un espacio arbitrario heteroge´neo en 3D (Wapenaar, 2003).
La ISmA es una herramienta robusta, de manera tal que ha sido aplicada con diferentes tipos de datos,
en diferentes a´reas y a distintas escalas; por ejemplo, esta te´cnica ha sido aplicada a fases globales y
teles´ısmicas (aquellas que se propagan por el nu´cleo y el manto, respectivamente, antes de arribar a la
estacio´n) para obtener ima´genes del subsuelo cortical a escala regional (Ruigrok and Wapenaar, 2012;
Nishitsuji et al., 2016), a ondas P de microsismos para caracterizar el subsuelo volca´nico somero (Kim
et al., 2017), y a registros de ruido s´ısmico ambiental (Draganov et al., 2007b; Gorbatov et al., 2013;
Boullenger et al., 2014; Oren and Nowack, 2017).
De la adaptacio´n de la Ecuacio´n V.3 (teorema general de reciprocidad por correlacio´n para fuentes





T (xA,−t) ∗ si(−t) ∗ T (xA, t) ∗ si(t)
]⊗ [s(−t) ∗ s(t)]
i
}
≈ −R(xA,−t) + δ(t)−R(xA, t) . (V.5)
La Ecuacio´n V.5 establece que la respuesta a la reflexio´n R(xA, t) puede ser obtenida en la estacio´n A
ubicada (en xA) en la superficie mediante la autocorrelacio´n de un campo de ondas transmitido T (xA, t)
incidiendo en la superficie. El operador ∗ identifica convolucio´n, ⊗ indica deconvolucio´n, y δ es la




permite deconvolucionar la FTF asociada a cada fuente si.
Una fuente en la subsuperficie libera energ´ıa que se propaga hacia la superficie, en la cual se refleja
para dirigirse nuevamente hacia el subsuelo. Los sismogramas, entonces, se componen del arribo de
ondas directas seguidas del arribo de energ´ıa que ha sufrido mu´ltiples reflexiones en las discontinuidades
y heterogeneidades del subsuelo, o bien en la misma superficie, antes de arribar nuevamente a la
estacio´n. La ISmA permite separar estos arribos mediante la eliminacio´n de aquellos rasgos de las trazas
s´ısmicas asociados a tiempos anteriores (ej., informacio´n contenida en las ondas directas) y la atenuacio´n
de gran parte del ruido incoherente, proporcionando informacio´n sobre ciertos reflectores subsuperficiales.
La precisa y completa recuperacio´n de la R(xA, t), mediante la aplicacio´n de la Ecuacio´n V.5, requiere
una iluminacio´n de la estacio´n en el completo espectro de direcciones (de la condicio´n de equiparticio´n
de la energ´ıa). Esta condicio´n resulta un obsta´culo para las aplicaciones de IS basadas en la utilizacio´n
de sismos, ya que la distribucio´n de fuentes normalmente es irregular, impedimento que es sorteado
mediante la seleccio´n de eventos ubicados a una distancia suficientemente pequen˜a de la estacio´n de
registro. De esta manera, la R(xA, t) recuperada corresponde a la respuesta reflectiva de la energ´ıa
propagada perpendicularmente a la superficie.
La Figura V.3 esquematiza el efecto de la aplicacio´n de ISmA en el caso idealizado de un medio 2D,
estratificado por capas horizontales, y ante la presencia de un sismo ubicado exactamente por debajo
de la estacio´n, suministrando un frente de onda plano. La aplicacio´n de ISmA a registros de un evento
(arribo directo y sus reverberaciones) permite obtener la respuesta a la reflexio´n, a partir de la cual es
posible describir la ubicacio´n de los reflectores del medio por debajo de la estacio´n.
En zonas altamente heteroge´neas (por ejemplo, las zonas volca´nicas activas objeto de estudio de esta
tesis), la complejidad del medio por el cual se propaga la sen˜al s´ısmica proporciona cierto grado de
flexibilidad a la aplicacio´n de ISmA. La presencia de fuentes exactamente por debajo de las estaciones
no resulta una condicio´n necesaria para la adecuada descripcio´n del subsuelo (Fan and Snieder, 2009).
La robustez y adaptacio´n de ISmA a distintos tipos de registros son propiedades que han motivado
su aplicacio´n a datos s´ısmicos registrados en el a´rea del Complejo Volca´nico Plancho´n-Peteroa,
Argentina-Chile (ver Cap´ıtulo VI).
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V.4 Campos difusos y Ruido s´ısmico ambiental
El ruido s´ısmico ambiental se define por la superposicio´n de campos de onda originados por una
multiplicidad de fuentes, constituyendo un campo de ondas resultante caracterizado por la ausencia de
eventos s´ısmicos mayores (Yang and Ritzwoller, 2008); sin embargo, su definicio´n comu´nmente depende
del dato disponible, del objeto del estudio, y de la metodolog´ıa implementada (Wielandt and Bormann,
2012). El ruido s´ısmico ambiental comprende un gran volumen de informacio´n y a tiempo continuo, por
lo que ha sido integrado ra´pidamente dentro de las herramientas del monitoreo (Curtis et al., 2006).
La teor´ıa de IS aplicada a fuentes de ruido sugiere u´nicamente el requerimiento de estaciones de registro
instaladas en el a´rea de intere´s para, a trave´s de un procesamiento adecuado, obtener informacio´n del
medio por el cual se ha propagado un campo de ondas difuso. La definicio´n de un campo difuso involucra
(Hodgson, 1996):
• un campo de ruido; por ende las fases de los arribos son aleatorias;
• el arribo de la energ´ıa desde todas las direcciones, con igual intensidad; es decir, el campo de ondas es
azimutalmente isotro´pico;
• la misma amplitud del campo de ondas para cualquier punto del dominio espacial; as´ı, el campo de
ondas es espacialmente homoge´neo a escala local.
Experimentalmente, la condicio´n de difusividad es lograda cuando el camino recorrido >> camino
libre medio de transporte (condicio´n de equiparticio´n; Fan and Snieder (2009)). Ello se satisface
particularmente en dos situaciones: el registro de ondas coda de eventos s´ısmicos de magnitud
considerable (Campillo and Paul, 2003), o bien, en el caso de perturbaciones de energ´ıa relativamente
menor en un medio de baja disipacio´n anela´stica (Hennino et al., 2001). En el caso de fuentes de ruido, la
suposicio´n de un campo de ondas difuso ha conducido a una paradoja: si bien en la pra´ctica su utilidad
es incuestionable (Lobkis and Weaver, 2003; Wapenaar, 2004; Roux et al., 2005; Sa´nchez-Sesma and
Campillo, 2006; Snieder, 2007), la presencia de campos difusos resulta realmente improbable (Mulargia,
2012) producto de la distribucio´n heteroge´nea de las fuentes de ruido. Ello se soluciona comprobando
que una caracterizacio´n eficaz del subsuelo es au´n posible en presencia de un amplio espectro de campos
de ondas, con condiciones ma´s flexibles que la difusividad del campo (Mulargia and Castellaro, 2008).
Una adecuada distribucio´n azimutal de las fuentes de ruido es esencial para la correcta estimacio´n de
las propiedades del medio (Harmon et al., 2010). La construccio´n de las funciones de Green precisas
requiere de una densidad suficiente de fuentes, distribuidas adecuadamente, con magnitudes y frecuencias
apropiadas para las heterogeneidades del medio; caso contrario, distorsiones en las funciones de Green
son esperables. Estos desv´ıos respecto de la aute´ntica respuesta impulsiva entre dos receptores podr´ıan
provocar grandes alteraciones en los resultados de IS mediante correlaciones. Las funciones de Green
son construidas mediante la interferencia constructiva de aquella energ´ıa proveniente de las a´reas de
fase de estacionaria, as´ı como de la interferencia destructiva de la energ´ıa proveniente de las a´reas
exteriores a las mismas (Snieder, 2004). La carencia (o excedencia) relativa de fuentes en estas a´reas
conduce a la presencia de las imperfecciones observadas en las funciones de Green reconstruidas, desde
diferencias en las amplitudes para tiempos positivos (parte causal, correspondiente a la energ´ıa desde
un primer receptor hacia el segundo) y negativos (parte acausal, dada por la propagacio´n de la energ´ıa
entre las ubicaciones del segundo receptor y el primero), errores en los tiempos de arribo de las ondas
(por ejemplo, arribos con velocidades de propagacio´n aparentemente mayores a las aute´nticas), hasta la
imposibilidad de una reconstruccio´n clara de la funcio´n de Green. Finalmente, la densidad de fuentes
necesaria para una estimacio´n de funciones de Green precisas dependera´ de la posicio´n y de la extensio´n
de la regio´n heteroge´nea en relacio´n a las fuentes de ruido (Fan and Snieder, 2009).
La utilizacio´n de registros de ruido s´ısmico ambiental propone una serie de beneficios (entre ellos, una
distribucio´n de fuentes en a´reas extensas y asociadas a diferentes mecanismos, excitacio´n continua del
medio de propagacio´n y en rangos de frecuencias variables) que ha conducido a su empleo masivo por
parte de la comunidad cient´ıfica. A trave´s de la correlacio´n cruzada de los registros de ruido s´ısmico
ambiental, originado en el subsuelo y registrado en superficie, es posible construir la funcio´n de Green
del medio entre cada par de receptores, siempre y cuando la distribucio´n y densidad de las fuentes
de ruido sea la adecuada. A partir de ello, la inversio´n tomogra´fica para determinar la velocidad del
subsuelo (en la corteza, manto, o nu´cleo terrestre) es una de las aplicaciones ma´s utilizadas, siendo
empleada por investigadores del amplio espectro de la sismolog´ıa (a escalas global, regional, y local)
(Ritzwoller and Levshin, 1998; Yang and Ritzwoller, 2008; Picozzi et al., 2009; Nishida et al., 2009; Lin
et al., 2013; Behm et al., 2016). Si bien la teor´ıa de la IS explica que es posible obtener la funcio´n de
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Green completa (ondas superficiales y de cuerpo) (Wapenaar, 2004), en la pra´ctica, generalmente solo se
construye el modo fundamental de la funcio´n de Green de ondas superficiales (Love o Rayleigh), debido
a la comu´nmente preferencial distribucio´n de las fuentes de ruido a profundidades someras (Shapiro and
Campillo, 2004; Halliday and Curtis, 2008; Lin et al., 2008). Luego, la IS permite realizar ima´genes
tomogra´ficas con ondas superficiales a diversas escalas y profundidades (Shapiro et al., 2005; Gerstoft
et al., 2006).
V.5 Monitoreo
La definicio´n de monitoreo volca´nico comprende la descripcio´n de uno o varios sistemas magma´ticos
de forma continua en el tiempo (para periodos previos, durante, y posterior a las erupciones), a
partir de la informacio´n adquirida desde diversas disciplinas, con el objeto de establecer un modelo de
comportamiento y prever escenarios futuros, informacio´n esencial para la adecuada toma de decisiones
por los organismos encargados de la gestio´n del riesgo (Tilling, 2008). Sin embargo, esta tarea ha
demostrado ser de las ma´s dificultosas, ya sea por la elevada complejidad de los sistemas estudiados, o
bien, a ra´ız de las limitaciones tecnolo´gicas (instrumentales, adquisitivas, etc.) o cient´ıficas (metodolog´ıas
desarrolladas, recurso humano disponible, etc.).
Histo´ricamente, el monitoreo s´ısmico de sistemas volca´nicos ha sido desarrollado a partir de la aplicacio´n
de las te´cnicas adquiridas desde el campo de la sismolog´ıa global y regional, en base a la deteccio´n de
los distintos tipos de sen˜ales propagadas en las cercan´ıas a los edificios volca´nicos y a la localizacio´n de
sus fuentes s´ısmicas (Sparks, 2003). El estado de actividad de un sistema magma´tico era u´nicamente
caracterizado en virtud de la cantidad, distribucio´n, y profundidad de los eventos s´ısmicos registrados
por las estaciones de monitoreo instaladas en el a´rea. Esta actividad como u´nica fuente de informacio´n
s´ısmica establec´ıa una insuficiencia notable para la explicacio´n de sistemas tan complejos. La asociacio´n
de cada tipo de sen˜al s´ısmica con algu´n modelo de fuente, posibilita la construccio´n de modelos de
comportamiento (McNutt, 2005). No obstante, no so´lo la clasificacio´n de sen˜ales es un proceso complejo,
muchas veces dependiente de la experiencia del observador, sino que su adjudicacio´n a un proceso
f´ısico del interior terrestre, carece de unicidad (Jousset et al., 2003; Chouet, 2003). Esta problema´tica,
acompan˜ada de inversiones en equipamiento sismolo´gico y la instalacio´n de redes locales de registro,
ha conducido al desarrollo de metodolog´ıas paralelas de monitoreo, que contribuyan a la adecuada y
ma´s completa caracterizacio´n de los sistemas analizados. Una de estas metodolog´ıas es el ana´lisis de los
cambios de velocidad de ondas s´ısmicas en el subsuelo de intere´s (Poupinet et al., 1984). En los comienzos,
el ana´lisis fue realizado para un grupo particular de sismos, por un lado, aquellos localizados en la misma
zona sismoge´nica y de mismo mecanismo focal, es decir, doublets; y por otro lado, los originados por
fuentes controladas (Roberts et al., 1992; Snieder et al., 2002; Nishimura et al., 2005). Sin embargo, la
escasa disponibilidad temporal y espacial de esta clase de sismos implica una dificultad dif´ıcil de sortear.
En la actualidad, el desarrollo de sistemas automa´ticos de reconocimiento de sen˜ales y de metodolog´ıas de
adquisicio´n continua de informacio´n con la mayor resolucio´n posible, esta´ en auge (Brenguier et al., 2016).
La utilizacio´n de la IS para el tratamiento de los registros de ruido s´ısmico ambiental ha revolucionado las
actividades de monitoreo s´ısmico aplicadas hasta el momento. La adquisicio´n de informacio´n del subsuelo
mediante estas metodolog´ıas supone tres grandes ventajas, ellas son, la independencia de la descripcio´n
de los para´metros de las fuentes (ubicacio´n, mecanismo focal, hora origen, tiempos de propagacio´n),
la disponibilidad de datos de manera continua en el tiempo, y la utilizacio´n de un campo de ondas no
invasivo o destructivo. Estas ventajas han motivado un desarrollo sustancial en la descripcio´n de los
sistemas volca´nicos, contribuyendo al mejor ana´lisis del estado de un sistema magma´tico en tiempo
(cuasi) real.
La respuesta impulsiva, que de la aplicacio´n de IS resulta, puede ser empleada para mejorar las alertas
tempranas en volcanes con actividad (Brenguier et al., 2016). Mediante la IS, es posible incrementar
la resolucio´n temporal y la estimacio´n de las localizaciones de las fuentes de los eventos s´ısmicos, as´ı
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como los cambios del subsuelo (Grechka and Zhao, 2012; Obermann et al., 2013), suministrando un
entendimiento ma´s completo de la dina´mica de los procesos volca´nicos.
Las ondas coda de los eventos s´ısmicos y el ruido s´ısmico ambiental son muy buenas aproximaciones de
campos difusos, es por ello que han sido utilizadas por la IS para la caracterizacio´n del medio. La energ´ıa
redistribuida producto de su interaccio´n con las heterogeneidades del subsuelo (dando lugar al proceso
de scaterring) contiene informacio´n de las estructuras, las condiciones f´ısicas, e incluso de los cambios
ocurridos en el medio, los cuales pueden ser descifrados mediante la aplicacio´n de IS. La correlacio´n
cruzada de los registros de un campo difuso en dos estaciones permite reconstruir las ondas directas
y ondas coda (energ´ıa dispersada en las heterogeneidades del medio subsuperficial) de las funciones
de Green entre ellas (Shapiro and Campillo, 2004; Shapiro et al., 2005), las cuales son comu´nmente
utilizadas para el monitoreo de las variaciones de velocidad del medio, o bien, para establecer un ana´lisis
del estado general del sistema en estudio (ej., Brenguier et al. (2008); Hadziioannou et al. (2011);
Obermann et al. (2013)). Las variaciones de velocidad s´ısmica observadas son causadas por cambios en
las propiedades del medio de propagacio´n, como las originadas, por ejemplo, por los cambios de presio´n
en el subsuelo por ascenso de magma previo a un episodio eruptivo, por la ocurrencia de sismos, o
desplazamiento de masas. Su conocimiento permite, entonces, un mejor entendimiento de los procesos
ocurridos en el sistema volca´nico.
A la fecha, la aplicacio´n de IS a registros de pares de estaciones ha sido la metodolog´ıa mayormente
utilizada para la estimacio´n de los cambios ocurridos en el subsuelo de intere´s (Brenguier et al., 2016).
Sin embargo, esta metodolog´ıa de pares de estaciones impone ciertas restricciones sobre el tratamiento
de la informacio´n s´ısmica registrada, limitando las posibles interpretaciones. Una de estas restricciones
es la imposicio´n de una cota inferior para las frecuencias utilizables, de acuerdo a la distancia entre
las estaciones y las velocidades promedio del subsuelo. Asimismo, no es una cuestio´n menor que, en
muchos casos por causas presupuestarias, las redes de monitoreo instaladas en zonas volca´nicas posean
una muy limitada cantidad de estaciones (muchas veces, solo una). Esto ha motivado el desarrollo
de metodolog´ıas que se vean perjudicadas en menor medida por las restricciones impuestas por las
condiciones instrumentales y subsuperficiales. Una de estas metodolog´ıas es la IS basada en correlaciones
de componentes de una misma estacio´n (Hobiger et al., 2014; De Plaen et al., 2016). Si bien esta
metodolog´ıa de IS aplicada por estacio´n resulta menos conveniente a aquella aplicada para pares de
estaciones en la descripcio´n de las zonas intermedias entre estaciones alejadas (una caracter´ıstica que
dependera´ del rango de frecuencias utilizado), la misma presenta una serie de beneficios: por un lado,
una u´nica estacio´n es suficiente para la descripcio´n de los cambios subsuperficiales de velocidad de onda
s´ısmica sucedidos en el tiempo; segundo, las frecuencias utilizadas no se ven limitadas por la distancia
entre estaciones, permitiendo la utilizacio´n de las frecuencias ma´s bajas contenidas en el dato, y por tal,
un ana´lisis a mayores profundidades; tercero, se ha observado una mayor coherencia para las frecuencias
ma´s altas (Hobiger et al., 2014), posibilitando una mayor resolucio´n de los resultados, en particular para
las capas ma´s superficiales; cuarto, esta metodolog´ıa resultar´ıa menos sensible a las variaciones espaciales
y temporales del campo de ondas de ruido en zonas de suficiente heterogeneidad (Daskalakis et al.,
2016), lo que conduce a una mejor estimacio´n de las variaciones del subsuelo inmediato a la estacio´n de
registro.
El estudio de los cambios acontecidos en el subsuelo de intere´s en el tiempo mediante s´ısmica pasiva
requiere de la presencia de una distribucio´n uniforme en el tiempo y espacio de las fuentes de energ´ıa
s´ısmica para la adecuada estimacio´n de los cambios de velocidad del medio. Es destacable, entonces,
la emancipacio´n de la construccio´n de las funciones de Green para el cumplimiento de tal objetivo
(Hadziioannou et al., 2009). Asimismo, si bien la perfecta continuidad de las fuentes sismoge´nicas en
el tiempo es irrealizable, una estimacio´n confiable de los cambios de velocidad es posible solo con la
continuidad del 50% de las mismas fuentes (∼ 20% de error relativo) (Hadziioannou et al., 2009).
Dada una adecuada distribucio´n de fuentes de ruido, la correlacio´n de los registros de las componentes
de una misma estacio´n posibilita la estimacio´n de los cambios meca´nicos y estructurales sucedidos en
a´reas de ocurrencia de sismos de variada magnitud (Hobiger et al., 2014; Nakahara, 2014; D’hour et al.,
2016), as´ı como en a´reas volca´nicas (De Plaen et al., 2016). En su comparacio´n con los resultados
suministrados por la metodolog´ıa basada en la correlacio´n de una misma componente de dos sensores
distintos, la correlacio´n de componentes de una misma estacio´n ha demostrado el potencial incremento
de la precisio´n de las estimaciones de los cambios del subsuelo para las frecuencias ma´s altas contenidas
en el dato (> 0.5 Hz) (Hobiger et al., 2014).
En base a los fundamentos teo´ricos desarrollados en este cap´ıtulo, la presente tesis muestra los resultados
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del monitoreo mediante IS de los cambios meca´nicos ocurridos en el subsuelo del Complejo Volca´nico








VI.1 IS mediante autocorrelaciones de eventos de fractura
VI.1.1 Metodolog´ıa
Interferometr´ıa s´ısmica mediante autocorrelaciones (ISmA)
La ISmA (ver Cap´ıtulo V) es una herramienta capaz de proveer informacio´n sobre la reflectividad de
onda P de la subsuperficie debajo de las estaciones de registro. La Ecuacio´n V.5 representa el teorema
general de reciprocidad por correlacio´n para fuentes transitorias en el caso de utilizar el operador
autocorrelacio´n en el dominio temporal. La misma describe una forma de obtener la respuesta reflectiva
R(xA, t) a partir de un campo de ondas trasmitido T (xA, t) y registrado en una estacio´n ubicada en la




con el objeto de
suprimir los efectos de la Funcio´n Temporal de la Fuente (FTF) debido a cada fuente si. El conocimiento
de R(xA, t) permite estimar la ubicacio´n de las estructuras del subsuelo, una variable fundamental para
la descripcio´n de los procesos ocurridos en un sistema volca´nico.
Las aplicaciones descriptas en este cap´ıtulo son realizadas en base a los registros s´ısmicos adquiridos
simulta´neamente por dos redes de estaciones desplegadas en Argentina y Chile, ambas activas durante el
an˜o 2012 (ver Tabla IV.3). Ubicada sobre territorio argentino, la red PV consta de seis estaciones corto
per´ıodo (2 Hz), todas ellas desplegadas sobre el flanco oriental del CVPP. Por otro lado, la red OVDAS
esta´ constituida por tres estaciones banda ancha localizadas sobre el sector chileno del complejo (ver
distribucio´n en Figura VI.2).
Durante el desarrollo de esta tesis, se ha aplicado ISmA a bases de datos de eventos s´ısmicos con un
amplio rango de distancias epicentrales. Estas aplicaciones permiten analizar las estructuras ubicadas en
el subsuelo a distintas profundidades. Por un lado, la utilizacio´n de eventos locales, aquellos localizados
en las cercan´ıas a las estaciones de registro, conduce a la descripcio´n de las principales estructuras
hasta los 4 km de profundidad. Asimismo, el empleo de sismos ocurridos a distancias mayores (aqu´ı,
distancias epicentrales menores a 120◦) permite la interpretacio´n de estructuras ma´s profundas (entre 5
y 400 km). Estas aplicaciones proveen valiosa informacio´n para el conocimiento del subsuelo volca´nico
profundo y somero, permitiendo estimar las probables zonas de emplazamiento de magma, mejorando
estimaciones previas de la profundidad de diversos rasgos estructurales (como la discontinuidad de
Mohorovicic, el techo y la base del bloque subductante a estas latitudes, o bien, superficialmente, la
ubicacio´n de los estratos), reforzando las interpretaciones realizadas por trabajos previos, en particular
aquel de Nishitsuji et al. (2016), quienes aplicaron ISmA a fases globales, es decir, sismos con distancias
epicentrales mayores a 120◦; y demostrando una vez ma´s la robustez de la metodolog´ıa para brindar
informacio´n precisa del subsuelo.
A ra´ız del obsta´culo impuesto por la limitada distribucio´n de fuentes s´ısmicas en el subsuelo, la adecuada
aplicacio´n de la Ecuacio´n V.5 motiva la seleccio´n de sismos que proporcionen una incidencia vertical
(o sub-vertical) de la energ´ıa de onda P liberada. De esta manera, el registro de componente vertical
representa una buena estimacio´n de la respuesta a la transmisio´n vertical de la onda P (T (xA, t)),
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Figura VI.1: Esquema que ilustra la manera en la que arribos no f´ısicos originados por correlacio´n de
distintos arribos de onda P contenidos en las ventanas de ca´lculo (de eventos con distintas distancias
epicentrales y profundidad) son atenuados por accio´n del apilamiento, un proceso que sugiere solo una
intensificacio´n de los rasgos dispuestos en fase. Sin pe´rdida de generalidad, el esquema solo considera
dos fases de onda P arribando a la estacio´n dentro de las ventanas seleccionadas. Ti representa una
ventana de ca´lculo con una diferencia temporal δti entre dos arribos de onda P. El operador ∗∗ representa
correlacio´n. Las l´ıneas punteadas color rojo sen˜alan un mismo instante de tiempo.
siendo, consecuentemente, la respuesta reflectiva recuperada aquella definida por la energ´ıa propagada
verticalmente (de aqu´ı en adelante, referida como Rv(xA, t)). Una de las tareas del pre-procesamiento
es, entonces, ejecutar las acciones necesarias para la seleccio´n de estos eventos.
En el caso de la utilizacio´n de registros s´ısmicos que no presentaran una discriminacio´n de la energ´ıa
correspondiente a las ondas P y las ondas S, el empleo de las relaciones aproximadas de la teor´ıa de
interferometr´ıa s´ısmica (ver Cap´ıtulo V) conducir´ıa a la presencia de arribos aparentemente reales (en
la literatura cient´ıfica, arribos no f´ısicos o artifacts, es decir, rasgos originados durante la instancia de
procesamiento de la informacio´n) en los resultados s´ısmicos (Wapenaar and Fokkema, 2006; Draganov
et al., 2007a). De esta manera, la eliminacio´n de estos te´rminos cruzados es un paso esencial en el
adecuado tratamiento del dato. El objetivo es extraer la informacio´n debida a las reflexiones de onda P,
de modo que el problema de los te´rminos cruzados en las correlaciones es resuelto a trave´s de la seleccio´n
de ventanas temporales que comiencen antes del arribo de onda P y finalicen inmediatamente antes del
arribo de onda S.
Con el objeto de recuperar la respuesta a la reflexio´n Rv(xA, t), la teor´ıa de la ISmA sugiere la aplicacio´n
del operador autocorrelacio´n a ventanas temporales de eventos seleccionados. Esta seleccio´n permite
que las funciones de autocorrelacio´n obtenidas este´n constituidas fundamentalmente por el efecto de las
FTFs y la respuesta reflectiva Rv(xA, t) del medio. Es importante aclarar que la autocorrelacio´n de las
ventanas de ca´lculo extra´ıdas podr´ıa presentar amplitudes no despreciables para tiempos iguales a las
diferencias temporales entre los arribos de las distintas fases de onda P. A priori, ello podr´ıa conducir
a errores en la interpretacio´n de los resultados finales. Sin embargo, estas diferencias temporales son
funcio´n de la distancia epicentral y la profundidad (para´metro significativo a distancias epicentrales
menores). Los sismos utilizados en las aplicaciones de ISmA realizadas presentan un amplio rango de
distancias epicentrales, ubicando estos rasgos no deseados a diferentes tiempos en las autocorrelaciones,
ocasionando, consecuentemente, la atenuacio´n de los mismos durante el proceso final de apilamiento (ver
esquema de la Figura VI.1).
VI.1.2 Aplicacio´n a sismos locales
La base de datos utilizada por la presente aplicacio´n esta´ compuesta por el registro de los sismos de
fractura ocurridos en el an˜o 2012 y ubicados en la zona cercana a cada una de las estaciones de registro
de la red PV y OVDAS. Dependiendo de sus magnitudes y ubicacio´n, estos eventos han sido catalogados
y localizados en los trabajos de Olivera Craig et al. y Casas et al. (2014), as´ı como en los Reportes de
Actividad Volca´nica del OVDAS-SERNAGEOMIN.
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Las zonas de convergencia tecto´nica de tipo subduccio´n presentan una variada gama de para´metros
s´ısmicos (cantidad de eventos, sus magnitudes, distribucio´n de fuentes en espacio y tiempo, propiedades
de las fuentes, inclusive de fuentes originadas por la actividad volca´nica, entre otros) con un amplio rango
de magnitudes. Esta peculiaridad representa la principal ventaja de la aplicacio´n de ISmA a sismos
locales, ya que un nu´mero suficiente de eventos s´ısmicos podr´ıan ser seleccionados para el procesamiento,
contribuyendo al incremento de la relacio´n sen˜al-ruido del resultado final.
Pre-procesamiento
A partir de la aspiracio´n de recuperar la respuesta reflectiva Rv(xA, t), y contando con la ubicacio´n de
los eventos s´ısmicos en la base de datos, se realiza un ana´lisis individual por estacio´n con el objeto de
seleccionar los sismos que presentan energ´ıa de onda P con incidencia (sub) vertical a la misma, sin
discriminar segu´n los mecanismos de sus ge´nesis (actividad volca´nica o tecto´nica).
En el caso idealizado de un medio subsuperficial compuesto por capas homoge´neas y horizontales, las
fuentes de los eventos s´ısmicos con frente de onda plano deben ubicarse exactamente por debajo de la
estacio´n para que la te´cnica permita obtener estimaciones precisas del tiempo de propagacio´n entre un
reflector y la estacio´n en la superficie (ver Figura V.3).
La estricta condicio´n en la ubicacio´n de las fuentes para el caso homoge´neo, se flexibiliza al considerar
situaciones realistas, aquellas en las que el subsuelo es heteroge´neo y los frentes de onda de propagacio´n
de la energ´ıa distan de ser planos. En estos casos, la ubicacio´n de la fuente resulta un para´metro de
menor trascendencia para la adecuada aplicacio´n de la presente metodolog´ıa (Fan and Snieder, 2009). En
muchas a´reas volca´nicas, como por ejemplo el CVPP, la heterogeneidad del medio por el cual se propaga
la energ´ıa resultar´ıa suficientemente alta como para que la seleccio´n de eventos s´ısmicos originados
en las proximidades a las estaciones sea una condicio´n apropiada para la aplicacio´n de ISmA. Incluso
as´ı, contar con localizaciones precisas es fundamental para la adecuada seleccio´n de los eventos a ser
procesados.
A partir de los registros de las redes PV y OVDAS, Olivera Craig et al. (Olivera Craig et al.) localizaron
eventos s´ısmicos ocurridos durante el an˜o 2012 en el a´rea del CVPP, demostrando una distribucio´n
espacial de las fuentes en tres grandes grupos, diferenciados de acuerdo a su disposicio´n latitudinal. Los
eventos que conforman los dos grupos ma´s septentrionales se encuentran localizados en las proximidades
a las estaciones de la red OVDAS, siendo utilizables para la aplicacio´n de ISmA. Por otro lado, muchos
de los eventos originados en cercan´ıas a la red PV no desarrollaron energ´ıa suficiente como para ser
registrados tambie´n por las estaciones de la red OVDAS, sin embargo, pudieron ser detectados y
localizados por la misma red PV (Casas et al., 2014). Mientras mayor sea el acercamiento de la fuente
a la red de estaciones, menor sera´ la incertidumbre de su localizacio´n (Husen and Hardebeck, 2010).
Es posible, entonces, aseverar una incertidumbre relativamente baja para las ubicaciones de las fuentes
utilizadas.
De aquellos eventos originados en las cercan´ıas a las estaciones, una seleccio´n rigurosa se realiza en base a
la estimacio´n del a´ngulo de incidencia de la energ´ıa de onda P para cada uno de los eventos en cada una
de las estaciones, considerando un medio efectivo de velocidad homoge´nea (aquel en el que los tiempos
de propagacio´n son ana´logos a los registrados en el medio real heteroge´neo). En base a los valores de
incertidumbre en los resultados de la localizacio´n (errores ma´ximos horizontal y vertical de 4.02 y 3.35
km, respectivamente) y a los valores de profundidad de las fuentes, solo eventos con a´ngulos de incidencia
menores a 20◦ fueron admitidos para la aplicacio´n de ISmA. A ra´ız del grado de heterogeneidad del
subsuelo, estimamos que este l´ımite angular es suficiente para la eleccio´n de los eventos con incidencia
sub-vertical. La Figura VI.2 muestra la distribucio´n de los eventos admitidos, tanto aquellos localizados
en cercan´ıas a la red OVDAS (rombos en azul oscuro) como aquellos localizados cerca de la red PV
(c´ırculos celestes).
Procesamiento
A partir de los registros de componente vertical de los eventos seleccionados, se obtienen las respuestas
reflectivas Rv(xA, t) para cada una de las estaciones. Este procedimiento requiere la deconvolucio´n de la
respuesta instrumental, la aplicacio´n de un filtro pasa-banda en frecuencias (en base a un ana´lisis previo
de las caracter´ısticas en tiempo y frecuencia para cada estacio´n), la extraccio´n de las ventanas temporales
a ser procesadas, normalizacio´n de las trazas de acuerdo a la energ´ıa de los eventos registrados, aplicacio´n
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Figura VI.2: A la izquierda, ubicacio´n del Complejo Volca´nico Plancho´n-Peteroa y distribucio´n de las
estaciones s´ısmicas activas durante el an˜o 2012. A la derecha, la distribucio´n de eventos seleccionados
localizados cerca de la red OVDAS (rombos azules oscuros), y los eventos seleccionados localizados cerca
de la red PV (c´ırculos celestes).
de autocorrelacio´n, estimacio´n y deconvolucio´n de las FTFs, y apilamiento de las trazas resultado.
Mediante la comparacio´n de las amplitudes espectrales de la sen˜al y el ruido de fondo, se selecciona el
rango de frecuencias utilizable para cada una de las estaciones. Primero, se identifican los intervalos de
tiempo caracter´ısticos para el ruido de fondo y la sen˜al, para cada uno de los eventos seleccionados. La
ventana temporal del ruido de fondo es definida por los 10 s previos al arribo de onda P; y la ventana
temporal de sen˜al + ruido de fondo, por los tiempos entre el arribo de onda P y el arribo de onda S.
Dado que las amplitudes espectrales del ruido (sen˜al) son similares entre los eventos registrados por
una misma estacio´n, el promedio de dichas amplitudes es un buen representante de la totalidad de los
eventos (ver Figura VI.3b para el caso de la estacio´n PV06). Es posible entonces, la delimitacio´n de las
frecuencias para las cuales la contribucio´n de la sen˜al es notablemente mayor que la del ruido de fondo
en cada estacio´n. La Tabla VI.1 muestra el rango de frecuencias utilizado para cada una de las estaciones.
Eliminando los tiempos correspondientes al arribo de la primera fase de onda S y posteriores, es posible
la construccio´n de las ventanas de ca´lculo, aquellas caracterizadas por contener energ´ıa de onda P. A
modo de ejemplo, la Figura VI.3a muestra las ventanas temporales de los eventos seleccionados para el
procesamiento de la estacio´n PV06. Se observa all´ı, para cada evento seleccionado, la energ´ıa previa al
arribo de onda P (0.5 s de pre-evento), el arribo de la onda directa (a los 0.5 s), y la coda de P (hasta el
arribo de onda S).
La Ecuacio´n V.5 supone una equitativa contribucio´n de cada uno de los eventos. Por ello, sera´ necesario
normalizar de acuerdo al flujo vertical de energ´ıa, caso contrario, la informacio´n de los eventos de menor
energ´ıa sera´ despreciada respecto de los de mayor magnitud.
Una primera aproximacio´n de la respuesta a la reflexio´n de fase cero es estimada a partir de la
autocorrelacio´n de los registros de los eventos seleccionados, y la deconvolucio´n de un factor particular,
la autocorrelacio´n de las FTFs. Esta funcio´n a deconvolucionar es estimada por el lo´bulo principal, y
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Figura VI.3: (a) Energ´ıa de ondas coda de P en las componentes verticales de los eventos seleccionados
para la estacio´n PV06. (b) Promedio de amplitudes espectrales del ruido de base y de la sen˜al + ruido
de base de las trazas en (a).
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Tabla VI.1: Rango de frecuencias utilizado para cada una de las estaciones.
Estacio´n Rango de Frecuencias [Hz]
AD2 [2 , 40]
TEN [3 , 25]
CRI [3 , 30]
PV01 [5 , 25]
PV02 [3 , 40]
PV03 [3 , 40]
PV04 [5 , 40]
PV05 [7 , 40]
PV06 [5 , 40]
aquellos lo´bulos laterales con amplitudes mono´tonamente decrecientes (ver Figura VI.4).
Figura VI.4: Estimacio´n y deconvolucio´n de la autocorrelacio´n de la funcio´n temporal de la fuente (en
texto, FTF) para uno de los eventos seleccionados, registrados por la estacio´n PV02. De arriba a abajo:
traza de autocorrelacio´n, estimacio´n de la autocorrelacio´n de la FTF, y traza deconvolucionada.
La regio´n de fase estacionaria (zona de Fresnel) comprende (en esta aplicacio´n) una fraccio´n de los
rasgos del subsuelo con contraste de impedancia, aquella ubicada debajo de cada estacio´n. Esta zona
se caracteriza por presentar un arribo de energ´ıa s´ısmica con diferencias temporales pequen˜as a nulas
entre las trazas procesadas de cada evento seleccionado (Snieder, 2004). Mediante el apilamiento de las
trazas procesadas (u´ltimo paso propuesto por la Ecuacio´n V.5) es posible la intensificacio´n de los arribos
debidos a las estructuras del subsuelo debajo de cada estacio´n; ello sucede a ra´ız de la interferencia
constructiva de la energ´ıa proveniente de la zona de fase estacionaria y la interferencia destructiva de la
energ´ıa que procede desde fuera de ella (Schuster and Snieder, 2009). A priori, los rasgos del subsuelo
con evidente contraste de impedancia en la zona volca´nica de trabajo podr´ıan deberse a discontinuidades
entre zonas (o capas) con distintas litolog´ıas, a variaciones de las condiciones f´ısicas de su interior, o
bien, a la delimitacio´n de zonas saturadas por fluidos (agua o magma).
Resultados e Interpretacio´n
La aplicacio´n de ISmA permite estimar las respuestas s´ısmicas que ser´ıan obtenidas por una fuente de
emisio´n de energ´ıa en la direccio´n vertical y localizada en el mismo punto del receptor, para cada una
de las estaciones de la red PV y la red OVDAS. Estas trazas posibilitan la identificacio´n de potenciales
discontinuidades del subsuelo debajo de cada una de ellas. Con el objeto de realizar interpretaciones
con la menor incertidumbre posible, u´nicamente arribos con amplitudes sobresalientes (en su entorno
temporal local) son seleccionados como potenciales discontinuidades del subsuelo. La Figura VI.5
muestra los candidatos a discontinuidades del subsuelo para las estaciones CRI, de la red OVDAS
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(Figura VI.5a), y PV01, de la red PV (Figura VI.5b).
En este trabajo, la identificacio´n de las potenciales discontinuidades del subsuelo comprende la utilizacio´n
de una serie de ventanas de extensio´n distinta (0.5 a 1 s), las que son corridas a lo largo del registro (paso,
0.1 s con 50% de solapamiento), posiciones en las que se seleccionan los ma´ximos. Solo se identifica un
ma´ximo en caso de que las amplitudes superen 1.5 veces la amplitud RMS de la ventana. En caso de no
cumplirse, se duplica el taman˜o de la ventana (manteniendo el tiempo de inicio) para la bu´squeda del
ma´ximo. Identificados los ma´ximos, se realiza un ana´lisis conjunto entre las ventanas, el cual permite
determinar aquellos que corresponden con las potenciales discontinuidades del subsuelo.
Las potenciales discontinuidades identificadas son entonces utilizadas para interpretar las estructuras
principales del subsuelo debajo de cada estacio´n, as´ı como en el a´rea ocupada por cada una de las redes.
La interpretacio´n de las estructuras del subsuelo es un proceso que requiere de la comparacio´n de los
resultados obtenidos mediante el procesamiento s´ısmico de los datos registrados, con la informacio´n
geolo´gica disponible para el a´rea del CVPP. Para ello, es preciso transformar las valores temporales
de los resultados obtenidos por aplicacio´n de ISmA (gra´ficamente, ejes verticales de la Figura VI.5) a
valores de profundidad. Este paso se realiza utilizando el modelo de velocidades de onda P empleado
en el proceso de localizacio´n de eventos (Olivera Craig et al.) (Reportes de Actividad Volca´nica,
OVDAS-SERNAGEOMIN) (ver curva roja en Figura IV.5). La Figura VI.6 muestra los candidatos a
discontinuidades del subsuelo (sen˜aladas con a´reas celestes) para las estaciones de cada red, las que se
encuentran organizadas de acuerdo a su ubicacio´n (de oeste a este).
La designacio´n de un candidato como una aute´ntica discontinuidad del subsuelo se efectiviza a partir del
cumplimiento de dos condiciones: estar representado por un arribo de amplitud sobresaliente (es decir,
su mo´dulo es un ma´ximo local), y corresponder con la informacio´n geolo´gica disponible, ello es, con la
profundidad e inclinacio´n estimadas por los estudios geolo´gicos aplicados en la zona. La informacio´n
geolo´gica utilizada para el proceso de constatacio´n surge de los trabajos de Gonzalez-Ferran and
Mart´ınez (1962); Godoy et al. (1999); Charrier et al. (2002); Giambiagi et al. (2003); Servicio Nacional
de Geolog´ıa y Miner´ıa -Sernageomin (2003); Silvestro et al. (2005); Fock et al. (2006); Giambiagi et al.
(2009); Tapia Silva (2010). Esta informacio´n se encuentra adecuadamente utilizada en el trabajo de
Benavente (2010), quien, a partir del ana´lisis qu´ımico de fluidos termales y la utilizacio´n de sensores
remotos, ha desarrollado un modelo conceptual de subsuelo para el a´rea del CVPP (ver Cap´ıtulo IV.2).
Las redes PV y OVDAS se encuentran distanciadas, en promedio, solo 6 km en direccio´n norte-sur. La
similitud de las estructuras y unidades geolo´gicas para las latitudes medias de ambas redes posibilita un
ana´lisis conjunto y la utilizacio´n del mencionado modelo conceptual disponible para el a´rea.
La presente aplicacio´n permite reconocer hasta seis discontinuidades principales entre la superficie y una
profundidad de ∼4 km para ambas redes de estaciones. Las figuras VI.7a y VI.7b muestran la ubicacio´n
de las discontinuidades interpretadas debajo de cada estacio´n (Figura VI.6) en relacio´n a la disposicio´n
de los rasgos estructurales de la regio´n. Los resultados s´ısmicos permiten interpretar la profundidad de
discontinuidades respecto de la superficie. La Figura VI.7 ubica los rasgos observados respecto al nivel
medio del mar, para lo cual se han tenido en cuenta las cotas altime´tricas de cada una de las estaciones
(ver Cap´ıtulo IV.2).
La distancia entre las estaciones de la red PV permite una interpretacio´n conjunta de los rasgos
identificados debajo de cada estacio´n (Figura VI.7a). Los resultados obtenidos no solo confirman la
disposicio´n estructural de las unidades geolo´gicas conocidas del subsuelo en el a´rea del CVPP, sino que,
adema´s, proveen una estimacio´n ma´s precisa de las profundidades de algunas discontinuidades.
La ausencia generalizada de estimaciones de velocidad en el a´rea del CVPP para las capas de los
primeros 5 km del subsuelo impide la interpretacio´n de los resultados de acuerdo a un ana´lisis preciso del
contraste de impedancia de las mismas. Sin embargo, el conocimiento de la litolog´ıa de las capas permite
realizar una conjetura sobre los valores tentativos de velocidad para cada una de ellas. La Tabla VI.2
describe la litolog´ıa y la densidad promedio de las unidades geolo´gicas relevantes a las profundidades de
los resultados obtenidos (Benavente, 2010), as´ı como sus valores de velocidad de onda P aproximados
(Kearey and Brooks, 1991; Casas et al., 2018), y sus impedancias resultantes. Estas cantidades
permitir´ıan comprender la mayor energ´ıa, en los resultados s´ısmicos, de la sen˜al correspondiente a las
discontinuidades C, D, E, y F sen˜aladas en la Figura V.6.a. Estas discontinuidades esta´n definidas
por contactos entre estratos con densidades distintas, espec´ıficamente, C y D: la presencia de yeso
(ρ =∼ 2.4 g/cm3) entre las formaciones Vega Negra (ρ = 2.8 g/cm3) y Valle Grande (ρ = 2.7g/cm3), E:
esta u´ltima con la parte superior de la Formacio´n Lotena (ρ = 2.4 g/cm3), y F: una discontinuidad entre
la parte superior (ρ = 2.4 g/cm3) e inferior (ρ = 2.8 g/cm3) de la Formacio´n Lotena.
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(a)
(b)
Figura VI.5: Panel de eventos procesados (previo al apilamiento -izquierda) y post apilamiento (derecha)
para el caso de las estaciones CRI (a) y PV01 (b). El eje vertical indica el doble del tiempo de viaje. Las
l´ıneas punteadas horizontales muestran las discontinuidades interpretadas para cada estacio´n.
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Figura VI.6: Estructura subsuperficial del a´rea de la red PV (a), y la red OVDAS (b). Las estaciones
esta´n organizadas de acuerdo a su ubicacio´n geogra´fica, de oeste a este. Los recuadros celestes exhiben
la profundidad de las discontinuidades identificadas debajo de cada estacio´n.
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(a)
(b)
Figura VI.7: (a) Resultados para la red de estaciones PV en relacio´n a la informacio´n geolo´gica disponible
para el a´rea (Benavente, 2010) (ver Figura IV.4). Las profundidades son relativas al nivel medio del mar.
A-F sen˜alan la ubicacio´n de los horizontes interpretados. (b) Resultados para la red OVDAS. G y H son
rasgos no identificados en el a´rea de la red PV.
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Tabla VI.2: Litolog´ıa y densidad promedio de las unidades geolo´gicas relevantes a las profundidades de
trabajo (Benavente, 2010), estimaciones de velocidad de onda P (Kearey and Brooks, 1991; Casas et al.,
2018), y sus impedancias inferidas.






Vega Negra Conglomerados y brechas, con
intercalaciones de areniscas y
limolitas
2.8 ∼1 2.8








Estratos de yeso con
intercalaciones de limolitas
∼2.4 ∼3.5 8.4
Conglomerados, areniscas y pelitas.
Luego, calizas, brechas calca´reas y
areniscas
2.8 ∼4.5 12.6
Grupo Cuyo Tres facies: A. Lutitas,
fangolitas con intercalaciones de
areniscas y calizas arcillosas. B.
Areniscas con cemento calca´reo,
alternantes con fangolitas y
lutitas. C. Areniscas, fangolitas
y evaporitas (constituyen la
culminacio´n del Grupo)
∼2.8 ∼4.5 12.6
La unidad geolo´gica ma´s superficial en el a´rea de las estaciones es la Formacio´n Vega Negra, compuesta
por rocas sedimentarias. Los horizontes A y B sen˜alados en la Figura VI.7a corresponder´ıan con
discontinuidades intracapa. La poca profundidad de estas discontinuidades permite el arribo de mayor
energ´ıa desde estas discontinuidades, en comparacio´n con las discontinuidades ma´s profundas, a ra´ız de
un menor efecto de atenuacio´n por el menor recorrido de las ondas.
En el caso de la red OVDAS (Figura VI.7a), la menor cantidad de estaciones disponibles, as´ı como la
mayor extensio´n longitudinal que recubren, conduce a que la asociacio´n de discontinuidades observadas
en distintas estaciones como debidas a un mismo rasgo estructural, posea una ambigu¨edad elevada. Por
ello, la interpretacio´n es realizada individualmente por estacio´n. Los resultados para las estaciones AD2
y TEN (las ma´s orientales de la red) son similares a aquellos obtenidos para las estaciones de la red
PV, lo que es esperable considerando los pequen˜os cambios estructurales en la zona espec´ıfica de estudio
para la distancia latitudinal entre ambas redes (∼6 km). La estacio´n AD2 refuerza la presencia de dos
capas intermedias en la Formacio´n Vega Negra (contactos A y B en Figura VI.7), el l´ımite de la misma
con la capa de yeso (C), el contacto de e´sta u´ltima con la Formacio´n Valle Grande (D), y su l´ımite
con la Formacio´n Lotena (E). La estacio´n TEN solo demuestra la presencia de una de las capas de la
Formacio´n Vega Negra aqu´ı descriptas. La somerizacio´n de esta formacio´n hacia la longitud de TEN pudo
haber causado el afloramiento de la discontinuidad ma´s superficial, o bien, que el contacto se encuentre
demasiado cercano a la superficie (a profundidades menores que ∼100 m) como para ser detectado en el
rango de frecuencias utilizado.
Si bien la presencia de discontinuidades inclinadas obstaculiza el arribo de la energ´ıa reflejada en el
subsuelo a la estacio´n, es notable que los resultados de la red PV y OVDAS tambie´n permitan la
identificacio´n de las discontinuidades en secciones inclinadas de las capas subsuperficiales. El arribo
de esta energ´ıa es posible en caso de que las discontinuidades presenten una disposicio´n localmente
horizontalizada. Se infiere entonces, que las discontinuidades poseen una configuracio´n de tipo escalonada
en su seccio´n inclinada.
Es destacable, adema´s, que los resultados para la estacio´n TEN no provean informacio´n de
discontinuidades localizadas a profundidades mayores a ∼1.8 km. La causa de ello puede estar
originada por la mayor cercan´ıa de esta estacio´n a la falla Valle Hermoso, la cual atribuir´ıa una
inclinacio´n suficientemente alta a las discontinuidades del subsuelo a estas profundidades y latitud,
obstaculizando el arribo de la energ´ıa all´ı reflejada a la estacio´n ubicada en la superficie. Asimismo, esta
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falla asigna una permeabilidad secundaria local facilitando el flujo de fluidos a temperaturas elevadas
(Benavente, 2010), y, consecuentemente, conduciendo a efectos de atenuacio´n mayores sobre la energ´ıa
s´ısmica propagada. La condicio´n estructural de vergencia de la falla Valle Hermoso establece que dicho
flujo de fluidos resulte preferentemente hacia el este (Benavente, 2010), zona en la cual el efecto de
atenuacio´n ser´ıa mayor. El impacto de estas dos causas motivar´ıa la ausencia de arribos observados para
profundidades mayores a ∼1.8 km.
Los resultados obtenidos para la estacio´n CRI permiten identificar las profundidades de la base de
la capa de yeso, el l´ımite entre las formaciones Lotena y Valle Grande, y el contacto entre la parte
superior (dominada por yeso) y la parte inferior de la Formacio´n Lotena. La parte superior de la
capa de yeso no es observable, probablemente a causa de su poca profundidad (o afloramiento en
superficie) para el posicionamiento latitudinal de esta estacio´n. Los resultados sen˜alar´ıan la presencia
de dos discontinuidades adicionales, G y H en la Figura VI.7b. La regio´n en la cual se encuentra la
discontinuidad G se caracteriza por alojar procesos geoqu´ımicos complejos como la mezcla de aguas fr´ıas
y calientes, as´ı como procesos de ebullicio´n y segregacio´n de l´ıquidos y gases a temperaturas cercanas
a los 350◦C (Benavente, 2010). Estos efectos suponen cambios locales en las condiciones del cuerpo de
roca (aqu´ı, Formacio´n Valle Grande), en particular, una distribucio´n inhomoge´nea de densidad producto
de diferentes grados de saturacio´n y del tipo de fluido de saturacio´n (l´ıquido o gas) ser´ıa esperable. Ello
conducir´ıa a un cambio de impedancia local, razo´n por la cual el mismo rasgo no ser´ıa observado en
los resultados de las estaciones ma´s orientales. Los resultados para la estacio´n CRI tambie´n sen˜alan
la presencia de la discontinuidad H, a profundidades cercanas a los 3 km por debajo de la estacio´n (4
km por debajo de la serie de cra´teres que constituyen el volca´n Peteroa, y -0.2 km sobre el nivel del
mar). A priori, este rasgo podr´ıa ser interpretado como el contacto entre la Formacio´n Lotena y el
Grupo Cuyo, en el caso de que la profundidad de la mencionada discontinuidad sea algo menor que la
esperada por la informacio´n geolo´gica disponible. Sin embargo, tal interpretacio´n es poco probable. La
variacio´n de densidad y componentes litolo´gicos entre las unidades geolo´gicas relevantes a este contacto
(ver Tabla VI.2) no ser´ıa suficiente, para la profundidad del rasgo y las frecuencias de trabajo, para
su deteccio´n en los resultados s´ısmicos. Dos hipo´tesis surgen del presente rasgo observado. La primera
de ellas es la presencia de material magma´tico solidificado. El cambio de densidad local del cuerpo de
roca y de velocidad de ondas s´ısmicas producidos por la solidificacio´n de fundido magma´tico, incluso
en proporciones menores, atribuir´ıa un valor de impedancia suficiente como para ser detectado en los
registros s´ısmicos. La segunda de las hipo´tesis sugiere un grado de saturacio´n elevado del cuerpo de
roca por fundido magma´tico a esas profundidades, infiriendo un contraste de impedancia suficientemente
grande como para ser observado en los resultados. Cualquiera de las dos hipo´tesis coincide con la
concepcio´n de la presencia de material magma´tico a estas profundidades y longitudes, por parte del
modelo de subsuelo desarrollado para el a´rea. La realizacio´n de estudios complementarios, como por
ejemplo tomograf´ıas de velocidad y atenuacio´n s´ısmica, resultan imprescindibles para dilucidar la causa
del rasgo observado y corroborar estas interpretaciones.
Por u´ltimo, resulta notable el buen desempen˜o del modelo de velocidades adoptado para la adjudicacio´n
de valores de profundidad a los rasgos observados en las trazas s´ısmicas. El modelo de velocidades
utilizado (ver curva roja en Figura IV.5) es unidimensional, definido por una geometr´ıa de capas planas
que difiere ampliamente de la real disposicio´n subsuperficial heteroge´nea de la zona de estudio. Sin
embargo, el ana´lisis de los resultados aqu´ı presentados, a la luz de la informacio´n geolo´gica y geoqu´ımica
disponible, refuerza la idea de que este modelo representa adecuadamente las velocidades del subsuelo
para las profundidades de trabajo, validando, a su vez, los resultados de trabajos previos en los que se
ha empleado este modelo para la caracterizacio´n de la actividad s´ısmica del CVPP (Olivera Craig et al.;
Casas et al., 2014) (Reportes de Actividad Volca´nica, OVDAS-SERNAGEOMIN).
VI.1.3 Aplicacio´n a sismos regionales y telesismos
Nishitsuji et al. (2016)) y Casas et al. (2019) han aplicado la te´cnica ISmA con el objeto de describir
las estructuras del subsuelo debajo de estaciones s´ısmicas ubicadas en el a´rea del CVPP durante el an˜o
2012. A ra´ız de la base de datos utilizada en cada uno de estos trabajos, y los intervalos de frecuencias
all´ı seleccionados, estas aplicaciones muestran buena resolucio´n para rangos de profundidades espec´ıficos.
Luego, la aplicacio´n de ISmA a datos de sismos regionales y telesismos registrados por las estaciones de
las redes PV y OVDAS permite completar la informacio´n disponible, incrementando el conocimiento
sobre la disposicio´n de las estructuras subsuperficiales en el a´rea del CVPP para profundidades no
analizadas previamente. La informacio´n proporcionada no solo convalida interpretaciones previas
sobre la disposicio´n de las estructuras subsuperficiales, sino que incrementa el volumen de informacio´n
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adquirido para el subsuelo en descripcio´n.
Si bien las aplicaciones de ISmA a fases globales (Nishitsuji et al., 2016), a sismos regionales y telesismos
(Casas et al.), y a sismos locales (Casas et al., 2019) presentan la misma esencia, es decir, la utilizacio´n
del teorema general de reciprocidad por correlacio´n (representada por la Ecuacio´n V.5); el flujo de
trabajo posee diferencias notables, relevantes a las condiciones de las bases de datos utilizadas. A
continuacio´n, se detalla el correspondiente a la aplicacio´n a datos de sismos regionales y telesismos.
Pre-procesamiento
El objetivo de esta etapa es la obtencio´n y acondicionamiento del dato de entrada para la adecuada
aplicacio´n de la Ecuacio´n IV.5. El primer paso consiste en la seleccio´n, desde los cata´logos de referencia,
de los eventos s´ısmicos utilizables, aquellos ocurridos durante el periodo de registro en comu´n de las
redes PV y OVDAS (enero 2012 a enero 2013) y con magnitud suficientemente alta como para proveer
registros con buena relacio´n sen˜al-ruido para las distancias epicentrales involucradas. Debido a las
probables diferencias del campo de ruido local, cada evento es juzgado mediante un ana´lisis individual
por estacio´n.
La seleccio´n inicial es realizada mediante la utilizacio´n del programa JWEED (Java version of Windows
Extracted from Event Data, desarrollado por IRIS), a partir del cual se obtiene una lista de los eventos
que cumplen las condiciones impuestas, en este caso, restricciones en el tiempo de origen, las distancias
epicentrales, y sus magnitudes (ver Figura VI.8). El suceso de un evento con distancia epicentral y
magnitud requeridas, en el per´ıodo de registro de las redes PV y OVDAS, no son condiciones suficientes
para su utilizacio´n por ISmA. El adecuado funcionamiento de la metodolog´ıa propuesta requiere de
energ´ıa s´ısmica arribando a las estaciones de manera (sub) vertical. En esta etapa, dos grupos de eventos
son conformados. El primer grupo se compone de sismos con distancias epicentrales entre 30◦ y 120◦,
y magnitudes superiores a Mw 6; para cada uno de los eventos de este grupo es posible asegurar la
presencia del arribo de una fase P con un para´metro del rayo suficientemente pequen˜o (< 0.08 s/km) tal
que la energ´ıa de propagacio´n arriba verticalmente a las estaciones, es decir, con a´ngulos de incidencia
aproximadamente < 25◦ (Kennett et al., 1995). El segundo grupo esta´ constituido por sismos con
distancia epicentral menor a 30◦ y magnitud mayor a Mw 5; estos eventos poseen un espectro de posibles
a´ngulos de incidencia para cada una de las fases. Luego, estos sismos son sujetos a un examen de control,
con el objeto de asegurar la seleccio´n de aquellos eventos con al menos una fase P con para´metro del
rayo menor al umbral adoptado (0.08 s/km). Para este ana´lisis de control, resulta suficiente utilizar
los valores de para´metro del rayo calculados por el modelo de velocidades regional de referencia ak135
(Kennett et al., 1995) para cada una de las fases de cada evento; ello se debe a que la asuncio´n de
un medio homoge´neo conduce a una sobreestimacio´n de los a´ngulos de arribo de las fases directas, en
comparacio´n con aquellos que se obtendr´ıan considerando la complejidad del subsuelo volca´nico. Una
vez seleccionados los eventos con incidencia (sub) vertical, no resulta necesario discriminar entre los
grupos de eventos, al asumir que la informacio´n aportada por cada uno de ellos posee la misma relevancia.
Los tiempos de origen de los sismos seleccionados son utilizados para extraer las formas de onda de cada
uno de los eventos desde los registros de cada una de las estaciones. Las primeras aproximaciones del
tiempo de arribo de las fases de onda P y S son obtenidas mediante el uso del modelo ak135. Estos
tiempos, calculados por el modelo, son empleados como dato teo´rico para realizar la determinacio´n
manual precisa de los tiempos de arribo de las fases P y S directa. Se obtiene entonces, informacio´n de
las fases presentes en los registros, sus tiempos de propagacio´n y fechas exactas de arribo, sus a´ngulos
aproximados de incidencia (en base a los para´metros del rayo), y el rango de frecuencias de la mayor
relacio´n sen˜al-ruido para cada evento. Como condicio´n adicional para el procesamiento, se exige la
utilizacio´n de un rango de frecuencias que asegure una buena relacio´n sen˜al-ruido para todos los eventos,
con el objeto de evitar amplitudes considerables de sen˜ales distintas de aquella de intere´s.
Adquirida la informacio´n de los tiempos de origen de los eventos s´ısmicos, los tiempos precisos de llegada
de las fases P hasta el primer arribo de la fase S, habiendo discriminado los eventos de acuerdo a la
verticalidad de su arribo y a la relacio´n sen˜al-ruido de su registro para cada una de las estaciones, se
continuo´ con la extraccio´n de las formas de onda desde los registros de la red PV y OVDAS, para su
posterior procesamiento.
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Figura VI.8: Distribucio´n de los eventos s´ısmicos ocurridos durante el an˜o 2012, preseleccionados para la
aplicacio´n de ISmA a registros tomados en el a´rea del CVPP. Un tria´ngulo rojo identifica el CVPP. En
violeta, sismos con distancia epicentral menor a 30◦ y magnitud superior a Mw 5. En azul, sismos con
distancia epicentral entre 30◦ y 120◦, y magnitud superior a Mw 6.
Procesamiento
Los registros de componente vertical de eventos con energ´ıa de onda P incidiendo perpendicularmente a
la superficie representan una buena aproximacio´n de la respuesta real a la transmisio´n del aludido campo
de ondas compresional (para todas aquellas discontinuidades del subsuelo no verticales). Se extraen,
entonces, los registros de componente vertical para los eventos previamente seleccionados para cada una
de las estaciones.
Del rango de frecuencias estimado previamente para cada evento, se examinan aquellas frecuencias por
encima de 0.3 Hz, l´ımite establecido por las fuentes de ruido micros´ısmico (Schimmel et al., 2011) y las
caracter´ısticas instrumentales (en el caso de la red PV) (Nishitsuji et al., 2014). Los rangos extra´ıdos
para todos los sismos fueron utilizados para determinar el intervalo de frecuencias comu´n, [0.3, 2.1] Hz.
Con el objeto de analizar los rasgos subsuperficiales emplazados a distintas profundidades con la mayor
resolucio´n posible, el mismo procesamiento es aplicado en dos sub-rangos de frecuencias, [0.3 0.8] Hz y
[0.8 2.1] Hz. La frecuencia de separacio´n, 0.8 Hz, es seleccionada en base a la coherencia observada en
las trazas en etapas avanzadas del procesamiento para el conjunto de estaciones.
Con el objeto de evitar la presencia de arribos no reales en los resultados, se extrajeron ventanas de
ca´lculo constituidas por los tiempos entre el primer arribo de onda P y el primer arribo de onda S. A
modo de ejemplo, la Figura VI.9 exhibe las correspondientes a la estacio´n PV04, para el rango completo
de frecuencias seleccionado ([0.3 2.1] Hz).
Adicionalmente, del grupo total de eventos seleccionados a este punto del procesamiento (por tal,
todos ellos con asegurada incidencia sub-vertical de energ´ıa de onda P), se conforma un tercer grupo,
con aquellos integrantes cuya distancia epicentral es menor a 20◦. Estos eventos se caracterizan
por presentar buena relacio´n sen˜al-ruido para un rango ma´s extenso en frecuencias, posibilitando,
consecuentemente, una mejor descripcio´n de las menores profundidades del subsuelo. La frecuencia
ma´xima comu´n para estos eventos, que asegura una buena relacio´n sen˜al-ruido, es 3.2 Hz. Con
el objeto de analizar solo las contribuciones ma´s superficiales, la frecuencia mı´nima es seleccionada
en 1 Hz. Finalmente, el mismo flujo de procesamiento es aplicado a estos eventos, para el rango [1 3.2] Hz.
En la presente aplicacio´n, se le otorga la misma valoracio´n a la informacio´n contenida en cada una de las
ventanas de ca´lculo utilizadas (cada uno de los sismos seleccionados). Por ello, cada ventana de ca´lculo
es normalizada en base al flujo vertical de la energ´ıa propagada.
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Figura VI.9: Ventanas de ca´lculo de los eventos seleccionados para la estacio´n PV04 en el rango completo
de frecuencias [0.3 2.1] Hz. Cada ventana se encuentra normalizada por su flujo de energ´ıa vertical. El
eje vertical corresponde al tiempo de propagacio´n. Se muestra una ventana temporal que comprende 20
s de pre-evento (respecto al arribo de la primera fase de onda P) hasta el primer arribo de onda S.
Las FTFs pueden ser simplificadas a fuentes puntuales para sismos con distancias epicentrales
suficientemente grandes (Bormann, 2002). En este caso, una simple supresio´n de los tiempos iniciales
ocupados por la FTF, ser´ıa suficiente para eliminar las amplitudes sin relevancia f´ısica (Nishitsuji et al.,
2016). En esta aplicacio´n, la supresio´n de tiempos iniciales sin previa deconvolucio´n de la FTF para
cada sismo, conducir´ıa a la pe´rdida de informacio´n a ra´ız de la presencia de aquellos eventos de menor
distancia epicentral. Luego, las FTFs son estimadas por el lo´bulo principal y aquellos lo´bulos secundarios
con decrecimiento mono´tono, como ejemplifica la Figura VI.10 para la estacio´n AD2, para el rango
de frecuencias [0.3 0.8] Hz. Estas funciones son deconvolucionadas, sin que ello signifique pe´rdida de
informacio´n alguna para los sismos de mayor distancia epicentral.
Figura VI.10: Funciones temporales de la fuente (en texto, FTF) estimadas para los sismos registrados
por la estacio´n AD2 para el rango [0.3 0.8] Hz. Un sombreado color celeste sen˜ala las FTFs en el panel
de autocorrelaciones (por razones gra´ficas, se exhiben u´nicamente los primeros 15 s).
La Figura VI.11 expone las autocorrelaciones de las ventanas temporales para la estacio´n PV01 y el rango
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Figura VI.11: Autocorrelacio´n de las ventanas de ca´lculo extra´ıdas para la estacio´n PV01 (por razones
gra´ficas solo se muestran los primeros 100 s) para el rango de frecuencias [0.3 0.8] Hz. El eje vertical
corresponde al doble del tiempo de propagacio´n en el medio. Cada traza ha sido deconvolucionada por
su respectiva funcio´n de la fuente.
[0.3 0.8] Hz, en la cual cada traza es deconvolucionada de acuerdo a su FTF previamente estimada. Esta
figura demuestra un claro dominio del lo´bulo principal en las autocorrelaciones, constituido por amplitudes
remanentes de la deconvolucio´n que no representan informacio´n del subsuelo, por lo que se aplica un
ventaneo para su eliminacio´n. El paso siguiente es el apilamiento de las trazas, cuyo objeto es reforzar la
energ´ıa de fase estacionaria, definida por porciones de las discontinuidades del subsuelo ubicadas debajo
de cada estacio´n. La Figura VI.12 muestra las trazas pre-apilamiento (deconvolucionadas, con previa
eliminacio´n de las amplitudes remanentes a tiempos iniciales) y la traza apilada para las estaciones AD2
(red OVDAS) y PV04 (red PV), para los tres rangos de frecuencias utilizados.
Resultados e Interpretacio´n
Con el objeto de asociar las interpretaciones de los resultados obtenidos a rasgos del subsuelo de conocida
profundidad, el vector temporal de las trazas apiladas es trasformado a profundidad, mediante la
construccio´n y utilizacio´n de un modelo de velocidades. Este modelo consta, para profundidades mayores
a 60 km, de la distribucio´n de velocidades otorgada por el modelo regional ak135; y para profundidades
menores, de una versio´n modificada del modelo obtenido por Bohm et al. (2002), aquel utilizado en la
localizacio´n de las fuentes s´ısmicas en el a´rea del CVPP (Olivera Craig et al.; Casas et al., 2014) (Reportes
de Actividad Volca´nica, OVDAS-SERNAGEOMIN) y en la implementacio´n de ISmA para eventos
locales (Casas et al., 2019). La Figura VI.13 y la Figura VI.14 exhiben las trazas apiladas obtenidas para
la red PV y la red OVDAS, respectivamente, para las profundidades relevantes a cada uno de los rangos
de frecuencias utilizados. La descripcio´n de las discontinuidades del subsuelo debajo de cada estacio´n
surge del ana´lisis de las respuestas reflectivas obtenidas, mediante la identificacio´n de las mayores
amplitudes presentes en las trazas apiladas. Estas figuras tambie´n muestran la interpretacio´n de los
rasgos subsuperficiales identificados para cada red de estaciones. Como es esperable, el rango de menores
frecuencias ([0.3 0.8] Hz) permite una descripcio´n de las discontinuidades ma´s profundas (discontinuidad
corteza-manto o Mohorovicic, y mayores); sin embargo, no es posible realizar interpretacio´n alguna para
profundidades menores a los 40 km. La informacio´n del subsuelo relevante a profundidades menores a los
40 km es proporcionada por los resultados para los rangos de frecuencias mayores ([0.8 2.1] Hz y [1 3.2] Hz).
Para el rango de frecuencias menores, la interpretacio´n de los resultados obtenidos, para la red PV y
la red OVDAS, es elaborada a partir de su contraste con las profundidades esperadas de los rasgos
geolo´gicos del escenario geodina´mico al que pertenece la zona de estudio (Gonzalez-Ferran and Mart´ınez,
1962; Tassara et al., 2006; Benavente, 2010; Tapia Silva, 2010).
Los resultados de la red PV (Figura VI.13a) sen˜alan la presencia de seis arribos de amplitud sobresaliente,
por lo cual, son considerados potenciales discontinuidades del subsuelo. Un ana´lisis conjunto de los
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(a) AD2 – [0.3 0.8] Hz
(b) AD2 – [0.8 2.1] Hz
(c) AD2 – [1 3.2] Hz
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(d) PV04 – [0.3 0.8] Hz
(e) PV04 – [0.8 2.1] Hz
(f) PV04 – [1 3.2] Hz
Figura VI.12: Paneles pre-apilamiento y traza apilada para las estaciones AD2 (a, b, c) y PV04 (d, e, f),
para los rangos de frecuencias [0.3 0.8] Hz (a, d), [0.8 2.1] Hz (b, e), y [1 3.2] Hz (c, f).
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resultados s´ısmicos con las profundidades esperadas de los rasgos conocidos del subsuelo, posibilita la
identificacio´n de:
- Discontinuidad Corteza-Manto (de Mohorovicic), a una profundidad promedio de 45 km
- Discontinuidad Intra-Litosfe´rica (comienzo de la Zona de Baja Velocidad Litosfe´rica), a los 65 km de
profundidad
- techo del bloque de subduccio´n, a profundidades entre 110 km y 120 km
- la base del bloque subductante, entre 140 km y 160 km
- l´ımite Lito´sfera-Asteno´sfera, entre los 230 km y 255 km de profundidad
- comienzo de la Zona de Baja Velocidad Astenosfe´rica, entre los 330 km y 360 km
La Figura VI.14a muestra los resultados obtenidos, para el mismo rango de frecuencias, en las estaciones
de la red OVDAS, una red situada en promedio 6 km hacia el norte, de menor cantidad de estaciones, y
de mayor extensio´n longitudinal. En ellas, se identifican:
- la discontinuidad de Mohorovicic a ∼45 km de profundidad.
- Discontinuidad Intra-Litosfe´rica, entre los 70 y 90 km de profundidad.
- techo del bloque de subduccio´n, a profundidades entre 115 km y 130 km.
- la base del bloque subductante, aproximadamente a 165 km y 185 km
- l´ımite Lito´sfera-Asteno´sfera, a los 250 km de profundidad
- comienzo de la Zona de Baja Velocidad Astenosfe´rica, entre los 310 km y 350 km
Considerando las velocidades de onda s´ısmica relevantes a las profundidades interpretadas
(proporcionadas por el modelo de velocidades utilizado en esta aplicacio´n), y el rango de frecuencias
seleccionado, la resolucio´n de los resultados s´ısmicos en profundidad es ∼5 km (Widess, 1973). Ello
conduce a interpretar que los resultados para la red OVDAS no difieren, a grandes rasgos, de aquellos
obtenidos para la red PV, una conclusio´n esperable teniendo en cuenta la distancia latitudinal entre
las redes. La mayor correlacio´n en profundidad, en los resultados de ambas redes, se observa para la
Discontinuidad de Mohorovicic (43-48 km), el l´ımite Lito´sfera-Asteno´sfera (∼245 km), y el comienzo de la
Zona de Baja Velocidad Astenosfe´rica (∼340 km). Una leve diferencia se observa para las profundidades
de la Discontinuidad Intra-Litosfe´rica y el techo del bloque de subduccio´n; las mismas parecer´ıan ubicarse
a profundidades algo mayores en la zona de la red OVDAS que en la zona de la red PV, sin embargo,
estas diferencias no ser´ıan significativas, considerando la resolucio´n vertical de los resultados. Asimismo,
la mayor diferencia es observada para la base del bloque de subduccio´n; presentando una profundidad
de alrededor de ∼15 km mayor en la zona norte, para la red OVDAS.
En el caso de la discontinuidad de Mohorovicic, si bien es esperable un arribo dominante de amplitud
positiva, resulta llamativo que, en la mayor cantidad de estaciones, esta discontinuidad se manifieste
con una amplitud negativa. En base a las formas de onda de los resultados, es interpretable una suma
constructiva y destructiva de la energ´ıa reflejada en una zona compleja del subsuelo (a profundidades de
∼40-55 km). Rasgos muy cercanos en profundidad (en relacio´n a la resolucio´n vertical) definen una puja
por amplitudes positivas y negativas en los resultados, perturbando el arribo de la energ´ıa reflejada en
el Moho.
Si bien la presencia de rasgos inclinados del subsuelo obstaculizan enormemente el arribo en superficie de
la energ´ıa reflejada en profundidad, resulta destacable la clara identificacio´n del techo y base de la placa
subductante en los resultados. Ello permite inferir que estas discontinuidades poseen una configuracio´n
localmente horizontal en la zona de las estaciones. En consecuencia, dos hipo´tesis son elaboradas. Una
de ellas sugiere una subduccio´n gradual de la placa ocea´nica, segu´n la cual el techo y la base del bloque
poseen una configuracio´n escalonada con secciones horizontales. De acuerdo a esta hipo´tesis, la diferencia
en la profundidad estimada para la base en los resultados de la redes PV y OVDAS estar´ıa causado por
una variacio´n local del propio espesor de la lito´sfera ocea´nica subductante. Sin embargo, esta hipo´tesis
no explicar´ıa la carencia de sismos a estas longitudes y profundidades de ana´lisis (US Geological Survey ;
Nishitsuji et al. (2016)). La segunda hipo´tesis propone la deformacio´n del bloque subductante en un
proceso inicial de desgarramiento de su seccio´n ma´s profunda (Nishitsuji et al., 2016). Segu´n esta u´ltima,
la diferencia de profundidad de la base del bloque a distintas latitudes se deber´ıa a una deformacio´n
diferencial en direccio´n latitudinal. Finalmente, un mayor volumen de informacio´n se requiere para
dilucidar la interpretacio´n ma´s certera.
Para el rango de frecuencias intermedio y mayor, es decir, [0.8 2.1] Hz y [1 3.2] Hz respectivamente
(figuras VI.13b, VI.13c, VI.14b, y VI.14c), la interpretacio´n es levemente distinta. Para ellos, el
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objetivo es identificar las profundidades que manifiestan arribos de considerable menor energ´ıa, las que
potencialmente constituyan zonas de acumulacio´n de fundido magma´tico.
Si bien es esperable la presencia de elevados efectos de atenuacio´n para las frecuencias mayores, la
identificacio´n de arribos con amplitudes sobresalientes es, en la gran mayor´ıa de los casos, evidente.
El proceso de interpretacio´n para los rangos de frecuencias intermedio y mayor se encuentra limitado
en profundidad, con un mı´nimo definido por la eliminacio´n de las amplitudes iniciales relevantes a las
FTFs; y un ma´ximo que corresponde a un l´ımite de coherencia estimado a partir de la comparacio´n de
los resultados para todos los rangos de frecuencias utilizados, y en cada uno de ellos, para todas las
estaciones. Los resultados permiten la interpretacio´n de las principales estructuras ubicadas entre 5 km
y 40 km de profundidad.
Para el rango [0.8 2.1] Hz, los resultados de la red PV (Figura VI.13b) muestran claros arribos para
profundidades entre aproximadamente 10 y 30 km. La ausencia de grandes amplitudes a profundidades
mayores, permite inferir la posible acumulacio´n de fundidos hasta el Moho (43-48 km). Los resultados
para las frecuencias mayores (Figura VI.13c) permiten distinguir rasgos localizados entre 5 y 35 km
de profundidad. La Figura VI.13c distingue los rasgos (marcados con recuadros color celeste) con
profundidad similar a los observados en la Figura VI.13b, de aquellos rasgos solo observados en este
u´ltimo rango de frecuencias (en color amarillo). Los resultados para el rango de mayores frecuencias
permiten precisar la profundidad de algunas discontinuidades identificadas para el rango de frecuencias
intermedio, e incluso sen˜alar una zona de bajas amplitudes alrededor de los 25 km de profundidad en las
estaciones ma´s occidentales de la red.
Los resultados para la red OVDAS coinciden con los rasgos observados en los resultados para la red PV,
para los dos rangos de frecuencias mayores. Es posible identificar, entonces, amplitudes ma´ximas locales
as´ı como zonas de amplitudes aparentes bajas a aproximadamente las mismas profundidades.
A partir de la comparacio´n de los reflectores interpretados y la estructura de corteza propuesta para el
a´rea de estudio (Far´ıas et al., 2010; Giambiagi et al., 2012), asociamos los reflectores a ∼12 km, ∼18 km,
y ∼32 km como la discontinuidad intra-cortical (discontinuidad r´ıgido-du´ctil en la corteza superior), la
discontinuidad entre la corteza superior e inferior, y la discontinuidad r´ıgido-du´ctil en la corteza inferior,
respectivamente (ver Figura VI.23).
Jackson et al. (2018) presenta un modelo de formacio´n, emplazamiento, y diferenciacio´n de magma en la
corteza. De acuerdo a la f´ısica de acumulacio´n de magma, la fraccio´n de fundido no es distribuido
homoge´neamente en profundidad; gran porcentaje del mismo se encuentra en la parte superior del
reservorio, un bajo porcentaje se ubica en el volumen restante, mientras que un volumen solidificado
se encuentra en la parte ma´s baja. Ma´s probablemente, los resultados s´ısmicos constituyen evidencia
cient´ıfica del sector ma´s bajo (Jackson et al., 2018). En base a estos resultados, en esta aplicacio´n se han
interpretado una zona de emplazamiento de magma como aquella que cumpla con dos condiciones: 1. la
presencia de un a´rea de bajas amplitudes en los resultados s´ısmicos; 2. es ubicada por encima de alguno
de los reflectores interpretados. Esta circunstancia es satisfecha para dos regiones: una zona superficial
ubicada por encima de la discontinuidad r´ıgido-du´ctil de la corteza inferior (∼32 km de profundidad), y
una zona de mayor profundidad por encima de un reflector localizado a ∼40 km.
Benavente (2010) ha propuesto un modelo subsuperficial para el a´rea, sugiriendo el emplazamiento de
magma a ∼4 km de profundidad. Si bien no se ha obtenido informacio´n s´ısmica para profundidades
menores a 5 km (definidas por tiempos con amplitudes removidas luego del proceso de deconvolucio´n),
los resultados s´ısmicos permiten identificar un reflector a ∼6 km de profundidad. Ello ha motivado la
incorporacio´n del previamente mencionado cuerpo de magma a una profundidad de ∼4 km en el modelo
desarrollado.
Dos regiones solo cumplen con una de las dos condiciones impuestas. Luego, resulta necesaria informacio´n
adicional para la identificacio´n de a´reas como zonas de acumulacio´n magma´tica. Estas regiones estan
ubicadas por encima de los reflectores a ∼22 km y el Moho, para las cuales no se observan bajas
amplitudes aparentes, posiblemente debidas a su ubicacio´n cercana a algu´n otro rasgo del subsuelo
(discontinuidad corteza superior-inferior y Moho, respectivamente). Otro posible fundamento es una
resolucio´n s´ısmica insuficiente para el reconocimiento de limitada extensio´n vertical de magma.
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Figura VI.13: Interpretacio´n de los resultados obtenidos de la aplicacio´n de ISmA a sismos regionales y
telesismos registrados por las estaciones de la red PV, para tres rangos de frecuencias: (a) [0.3 0.8] Hz,
(b) [0.8 2.1] Hz, y (c) [1 3.2] Hz. Los recuadros rellenos sen˜alan las amplitudes ma´ximas locales, es decir,
las discontinuidades del subsuelo interpretadas debajo de cada estacio´n; los recuadros con l´ınea punteada
denotan una mayor incertidumbre en la identificacio´n de la discontinuidad. Los rasgos identificados en
(a) son presentados en color verde, con color celeste aquellos identificados en (b), y con color amarillo los
identificados u´nicamente en (c). Las l´ıneas punteadas de color verde en (b) y (c) indican una cota superior
para el Moho. Las l´ıneas punteadas de color marro´n muestran el l´ımite aproximado en profundidad
para la interpretacio´n de rasgos en el respectivo rango en frecuencias. Las flechas rojas manifiestan las
profundidades de posible almacenamiento de magma.
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(a)
(b) (c)
Figura VI.14: Interpretacio´n de los resultados obtenidos de la aplicacio´n de ISmA a sismos regionales
y telesismos registrados por las estaciones de la red OVDAS, para tres rangos de frecuencias: (a) [0.3
0.8] Hz, (b) [0.8 2.1] Hz, y (c) [1 3.2] Hz. Los recuadros rellenos sen˜alan las amplitudes ma´ximas
locales, es decir, las discontinuidades del subsuelo interpretadas debajo de cada estacio´n; los recuadros
con l´ınea punteada denotan una mayor incertidumbre en la identificacio´n de la discontinuidad. Los rasgos
identificados en (a) son presentados en color verde, con color celeste aquellos identificados en (b), y con
color amarillo los identificados u´nicamente en (c). Las l´ıneas punteadas de color verde en (b) y (c) indican
una cota superior para el Moho. Las l´ıneas punteadas de color marro´n muestran el l´ımite aproximado
en profundidad para la interpretacio´n de rasgos en el respectivo rango en frecuencias. Las flechas rojas
manifiestan las profundidades de posible almacenamiento de magma. La flecha roja punteada indica una
mayor incertidumbre de interpretacio´n que en el caso de la Figura VI.13c.
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VI.2 IS mediante correlaciones cruzadas de ruido s´ısmico
ambiental
VI.2.1 Metodolog´ıa
Asumiendo la propagacio´n de un campo de ruido s´ısmico ambiental originado por una adecuada
distribucio´n de las fuentes, las correlaciones de los registros de pares de estaciones permiten la estimacio´n
de la respuesta impulsiva del medio entre las mismas, es decir, la funcio´n de Green (FG). La inestabilidad
en la distribucio´n espacio-temporal de las fuentes conduce a un deterioro de las correlaciones, y,
consecuentemente, de las FGs (Wapenaar and Thorbecke, 2013). Con el objeto de abordar la
problema´tica de una distribucio´n inadecuada de fuentes, se estiman las direcciones predominantes del
ruido s´ısmico en el tiempo a partir del ana´lisis del grado de polarizacio´n de las ondas (Schimmel and
Gallart, 2004; Schimmel et al., 2011). Su aplicacio´n permite realizar una seleccio´n apropiada de los
pares de estaciones considerados para el ca´lculo, aumentando de esta manera la relacio´n sen˜al-ruido de
los resultados.
En un ana´lisis del tiempo y amplitud de la energ´ıa de propagacio´n, las FG son utilizadas para el ca´lculo
de las curvas de dispersio´n de las ondas superficiales. Mediante la inversio´n de estas curvas, es posible
estimar las velocidades del subsuelo en funcio´n de la frecuencia, y, ma´s au´n, en funcio´n de la profundidad.
Esta informacio´n permite inferir las condiciones subsuperficiales en el a´rea de registro.
VI.2.2 Aplicacio´n
Pre-procesamiento
La presente aplicacio´n comprende el uso de los registros adquiridos por la red PV, aquella compuesta
por seis estaciones (de tres componentes) localizadas sobre el sector argentino del CVPP, y activas entre
enero 2012 y enero 2013. Los sensores que conforman esta red poseen una frecuencia de corte en 2 Hz,
por lo que en primer lugar se aplico´ una deconvolucio´n de la respuesta instrumental. De esta manera,
es posible trabajar con amplitudes espectrales confiables en el mayor rango de frecuencias posible,
permitiendo la eleccio´n de una porcio´n del espectro u´til para el procesamiento as´ı como para un ana´lisis
de polarizacio´n de las sen˜ales, tal como se describe a continuacio´n.
Tal como es expresado en los fundamentos teo´ricos presentados en el Cap´ıtulo V, la precisa estimacio´n
de las FGs se realiza ante la presencia de fuentes de ruido iluminando las estaciones a un nivel de energ´ıa
equivalente (Draganov et al., 2015), caso contrario, la informacio´n contenida en perturbaciones de menor
energ´ıa es suprimida en el posterior proceso de promediacio´n, creando direcciones preferenciales de la
sen˜al. Por esta razo´n, una normalizacio´n de las amplitudes del ruido registrado permitira´ homogeneizar las
contribuciones de energ´ıa. Por otro lado, la presencia de fuentes recurrentes de ancho de banda angosto,
o monocroma´ticas, conduce a una degradacio´n de las correlaciones. Este rasgo es suprimido mediante
la aplicacio´n de una normalizacio´n en el dominio espacio-temporal (Bensen et al., 2007; Shen et al., 2012).
La calidad de las FG depende del rango de frecuencias utilizado, el cual se encuentra restringido por la
distancia entre las estaciones de registro (Picozzi et al., 2009). En esta aplicacio´n, se emplean longitudes
de onda menores que la distancia entre estaciones. La seleccio´n del rango de frecuencias utilizable procede
de la aplicacio´n de un ana´lisis espectral, en base al ca´lculo de funciones de densidad de potencia espectral
(FDPE). A modo de ejemplo, la Figura VI.15 muestra las FDPE para la estacio´n PV06 entre los d´ıas
1 de marzo y 16 de abril de 2012. En base a los valores de las FDPE y las distancias entre estaciones,
se adopta el rango de frecuencias [0.8; 4] Hz para el procesamiento. Las caracter´ısticas espectrales son
semejantes entre las estaciones a lo largo del per´ıodo completo de registro (Casas et al., 2014).
Ana´lisis de polarizacio´n
Si bien la teor´ıa de la interferometr´ıa s´ısmica asume la presencia de campos difusos, normalmente el
ruido s´ımico ambiental evidencia direcciones dominantes de propagacio´n de la energ´ıa s´ısmica (ver
Cap´ıtulo V). El conocimiento de estas direcciones principales de propagacio´n puede ser utilizado para una
adecuada estimacio´n de las FG, ej. (Wapenaar and Thorbecke, 2013). La presente aplicacio´n comprende
la estimacio´n de las direcciones principales del campo de ondas de ruido, para el per´ıodo completo de
registro, utilizando un me´todo basado en el grado de polarizacio´n de la sen˜al (GrP). El concepto de
polarizacio´n involucra dos para´metros fundamentales, la elipticidad (cociente entre el semieje mayor y el
menor del ajuste al movimiento de part´ıculas en el subsuelo debajo de cada estacio´n) y la direccionalidad
(direccio´n del semieje mayor). El conocimiento de estos para´metros permite construir el vector de
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Figura VI.15: Funcio´n de densidad de potencia espectral calculada para una de las estaciones (PV06)
ubicadas en el a´rea del CVPP durante 2012. Las amplitudes espectrales son normalizadas segu´n el
ma´ximo de amplitud del per´ıodo seleccionado.
polarizacio´n, cuyas componentes son el back acimut ([0, 360]◦), y el grado de polarizacio´n (a efectos
pra´cticos, normalizado segu´n el ma´ximo, [0, 1]) (Schimmel et al., 2011). El GrP es una alternativa a las
te´cnicas comu´nmente utilizadas en sismolog´ıa (por ejemplo, beamforming) cuando ellas no son capaces
de proveer resultados confiables a ra´ız de la geometr´ıa de la red de estaciones utilizada o del rango de
frecuencias de intere´s. El GrP permite destacar e identificar las sen˜ales polarizadas registradas por una
estacio´n respecto de aquellas sen˜ales de escasa o nula polarizacio´n. Una vez obtenidas las direcciones
principales para cada una de las estaciones, se realiza un ana´lisis en conjunto, con la finalidad de
conocer las direcciones de propagacio´n del campo de ruido que han afectado a la red en su extensio´n.
La aplicacio´n de GrP requiere de la definicio´n de varios de para´metros, siendo la longitud de la ventana
temporal uno de los ma´s cr´ıticos. La utilizacio´n de ventanas muy largas conducira´ a la atenuacio´n
de una gran cantidad de fuentes de ruido de menor magnitud a costa de aquellas de mayor energ´ıa,
mientras que el uso de ventanas muy cortas resalta el efecto de fuentes de ruido de poca repetividad en
tiempo (es decir, fuentes no dominantes, no representativas del per´ıodo de registro). Un ana´lisis de los
resultados para diferentes longitudes de ventanas, y de la coherencia manifestada en los resultados para
ventanas sucesivas en el tiempo, permite seleccionar una ventana temporal de 14 d´ıas para la estimacio´n
de las direcciones de propagacio´n. La Figura VI.16 muestra los resultados de la aplicacio´n de GrP para
dos intervalos temporales, 11-24 de enero y 4-17 de abril de 2012, respectivamente. El gra´fico de la
izquierda muestra los resultados para cada una de las estaciones, mientras que el de la derecha indica la
seleccio´n de los pares de estaciones con propagacio´n de energ´ıa alineada con las a´reas de fase estacionaria
(flechas). Esta seleccio´n fue realizada a partir de la estimacio´n de las direcciones dominantes del campo
de ruido, indicadas por un valor significativo de GrP (mayor a 0.5). Una ventana temporal sera´ utilizada
para el procesamiento de cierto par de estaciones, en el caso de que presente energ´ıa propaga´ndose entre
las estaciones para, al menos, alguna fraccio´n del rango de frecuencias previamente seleccionado ([0.8; 4]
Hz), incluso si existiese propagacio´n de energ´ıa significante a lo largo de otra direccio´n. En base a los
valores de elipticidad resultantes, estimamos la incertidumbre en el ca´lculo de las direcciones en 8 grados
(De Meersman et al., 2006).
Cada par de estaciones posee asociado un conjunto de ventanas temporales con direcciones dominantes
de propagacio´n de la energ´ıa coincidentes con su back acimut. Para cada par, estos resultados son
promediados, con el objeto de describir las direcciones resultantes del campo de ondas de ruido utilizado.
A modo de ejemplo, la Figura VI.17 muestra el efecto para las estaciones PV03 y PV06. En ella se
observa que, en gran medida, la energ´ıa de propagacio´n para las direcciones entre las estaciones es
realzada. Debido al arribo simultaneo a las estaciones de energ´ıa proveniente de diversas direcciones,
puede verse au´n energ´ıa significativa desde direcciones diferentes a la definida por cada par de estaciones
(colineal con el a´rea de fase estacionaria para cada par), posiblemente limitando la calidad de las FG
finalmente obtenidas. Aun as´ı, la seleccio´n de ventanas temporales, con las direcciones de propagacio´n
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Figura VI.16: Estimacio´n de las direcciones dominantes del campo de ruido a partir de la aplicacio´n de
un ana´lisis de polarizacio´n para los per´ıodos comprendidos entre (a) 11 y 24 de enero de 2012 y (b) 4 y 17
de abril de 2012. El gra´fico de la izquierda muestra los resultados para cada estacio´n, mediante un gra´fico
en coordenadas polares de acuerdo a la ubicacio´n de las mismas en el terreno. El a´ngulo relativo al norte
indica el back acimut (0◦-360◦), y el radio representa las frecuencias (0.3 – 4.5 Hz, desde el centro hacia
el exterior). Notar que la paleta de colores para las amplitudes normalizadas satura para valores mayores
que 0.5. Las estaciones inactivas para la ventana de tiempo de ca´lculo se indican con un tria´ngulo. El
gra´fico de la derecha indica los pares de estaciones seleccionados (conectados con l´ıneas).
requeridas para cada par, permite observar que la energ´ıa de propagacio´n finalmente utilizada se
encuentra mayormente alineada con las a´reas de fase estacionaria, permitiendo obtener FG ma´s precisas
que en el caso de utilizar el registro completo.
Funciones de Green y Curvas de dispersio´n
La FG para un par de estaciones se obtiene aplicando la Ecuacio´n V.4. La deconvolucio´n instrumental
y la normalizacio´n de los registros son aplicados a ventanas temporales de 1 hora, las cuales son
correlacionadas y apiladas para estimar las funciones de Green diarias de ondas superficiales (FGs).
Estas FGs solo fueron calculadas para aquellos d´ıas previamente seleccionados segu´n la direccionalidad
del campo de ondas de ruido. De esta manera, las fuentes ubicadas en la regio´n de fase estacionaria son
priorizadas para cada par de estaciones, asegurando la construccio´n de FGs con mayor resolucio´n.
En esta aplicacio´n, se utilizan las componentes verticales de los registros, de manera que el campo de
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ondas en las FG obtenidas se encuentra formado por ondas Rayleigh. La Figura VI.18 muestra las FG
para el rango de frecuencias completo ([0.8; 4] Hz) para los pares de estaciones de la red, organizadas de
acuerdo a la distancia entre estaciones. La heterogeneidad subsuperficial inherente a esta zona volca´nica
es la responsable de la dependencia espacial de la velocidad de propagacio´n, observada en la variacio´n
de tiempos de arribo entre las trazas. Los recta´ngulos sombreados (exhibidos solo a fines ilustrativos)
muestran el tiempo requerido por la onda superficial directa para propagarse entre el par de estaciones
asociado. Por otro lado, con el objeto de realizar una estimacio´n de la velocidad de propagacio´n de
ondas Rayleigh para el a´rea abarcada por las estaciones, hemos seleccionado sismos locales con distancia
epicentral menor a 350 km y aplicado la te´cnica “correlacio´n ma´xima de fase cero” (Almendros et al.,
1997; Almendros Gonza´lez, 1999). As´ı, la velocidad de propagacio´n estimada (0.4 km/s) coincide con
aquella obtenida por utilizacio´n del ruido s´ısmico ambiental.
La dispersio´n de la energ´ıa de ondas superficiales ha sido extensamente utilizada para la estimacio´n de
las velocidades de onda S del medio por el cual se propaga la energ´ıa (Xia et al., 1999; Aki and Richards,
2002; Haney and Tsai, 2017). La curva de dispersio´n (CD) de ondas superficiales provee informacio´n
de la velocidad con la cual dichas ondas se propagan por el medio (en este caso, aquel ubicado entre
dos estaciones) en funcio´n de las frecuencias. En base a las FGs obtenidas, se utiliza la parte causal, la
acausal, o la suma de estas dos, para el ca´lculo de las curvas de dispersio´n. Esta eleccio´n constituye una
herramienta adicional para mejorar las trazas utilizadas en el ana´lisis de dispersio´n, permitiendo destacar
los arribos de la energ´ıa alineados con las zonas de fase estacionaria. As´ı, en base al conocimiento de las
direcciones dominantes de propagacio´n de ruido, para cada par de estaciones, se selecciona la parte de la
FG a utilizar. Cuando la energ´ıa dominante se propaga de una estacio´n a la otra se utiliza la parte causal
o acausal, segu´n corresponda, y solo cuando la contribucio´n desde ambas direcciones es comparable, se
utiliza la suma de ellas. A trave´s de la aplicacio´n de filtros angostos en frecuencia a las FGs, se calculan
los tiempos de propagacio´n de la energ´ıa de ondas superficiales entre las estaciones (Bensen et al., 2007).
A modo de ejemplo, la Figura VI.19 muestra la CD para uno de los pares de estaciones (PV02-PV04).
Tomograf´ıa de ondas Rayleigh
Con la finalidad de estimar las velocidades de onda Rayleigh en funcio´n de la frecuencia para el a´rea
encerrada por la red de estaciones, se aplica una inversio´n tomogra´fica mediante el uso del software
PRONTO (Aldridge and Oldenburg, 1993). PRONTO permite la aplicacio´n de una inversio´n tomogra´fica
iterativa basado en un algoritmo de trazado de rayos y el ca´lculo de tiempos de viaje por diferencias
(a) (b)
Figura VI.17: Direcciones dominantes de propagacio´n, resultante del promedio de las ventanas temporales
seleccionadas para las estaciones (a) PV03, y (b) PV06. Las l´ıneas rectas indican el back azimut de los
pares de estaciones mostrados.
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Figura VI.18: Funciones de Green obtenidas para cada par de estaciones de la red PV, organizadas
segu´n la distancia entre las estaciones. Las l´ıneas so´lidas indican velocidades constantes (usadas como
referencia), y los recta´ngulos sombreados exhiben el tiempo de arribo de las ondas superficiales directas
para cada par de estaciones. La l´ınea punteada muestra la velocidad promedio de propagacio´n de las
ondas superficiales para el a´rea encerrada por la red de estaciones.
Figura VI.19: Curva de dispersio´n del par de estaciones PV02-PV04, presentando una distancia entre
estaciones de 2.16 km
finitas. La ventaja de esta herramienta es la ra´pida velocidad de ca´lculo de modelos directos precisos y
la incorporacio´n de restricciones a la solucio´n por inversio´n a partir de informacio´n geolo´gica o geof´ısica
disponible. En este caso, se impone restricciones de suavizado sobre los resultados de cada iteracio´n.
Seleccionado un modelo inicial de velocidades, se definen pesos de suavizado para la funcio´n objetiva a
minimizar, de manera de restringir las variaciones espaciales.
Para examinar la resolucio´n de la red PV en la inversio´n tomogra´fica, se realiza un ana´lisis de “tablero
de ajedrez” (ver figuras VI.20a, VI.20b, VI.20c) en base a una grilla espacial bidimensional que cubre
el a´rea de intere´s, con un inter-espaciado de 130 m. Los tiempos de viaje son calculados (ver densidad
de rayos en la Figura VI.20b), para luego realizar la inversio´n (ver Figura VI.20c). Los resultados de
este ana´lisis sugieren que es posible estimar, con suficiente confiabilidad, las velocidades para el a´rea
confinada por las estaciones.
La inversio´n tomogra´fica es aplicada a las FG para el rango completo de frecuencias ([0.8; 4] Hz) y a
intervalos de 0.1 Hz. Los resultados para las frecuencias 1 Hz, 2 Hz, y 3 Hz, se muestran en las figuras
VI.20d, VI.20e, VI.20f, respectivamente. Estos resultados indican mayores velocidades hacia la parte
noreste y el suroeste de la red PV para todas las frecuencias.
La Figura VI.21 muestra un histograma con los residuos temporales para todos los rayos trazados por
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Figura VI.20: Resultados de la aplicacio´n del software PRONTO. (a) modelo de velocidades propuesto
para el ana´lisis de “tablero de ajedrez”. (b) Densidad de rayos para las celdas de inversio´n. (c) Resultados
de la inversio´n del modelo propuesto. (d), (e), y (f) Inversio´n de las funciones de Green para 1 Hz, 2 Hz,
y 3 Hz, respectivamente.
el algoritmo de inversio´n, es decir, para todos los pares de estaciones y para todas las frecuencias de
inversio´n. Como era esperable, la mayor cantidad de los residuos posee valores cercanos a 0 s. Los
menores valores se encuentran para el rango [1; 3] Hz. Sin embargo, para algunas frecuencias, la inversio´n
no se encuentra bien restringida debido a que la reducida cantidad de estaciones implica un nu´mero
escaso de rayos y de a´ngulos de incidencia en cada celda de inversio´n, lo que se traduce en resultados
de limitada resolucio´n. A pesar de que los ma´ximos valores temporales de los residuos son cercanos a
1 s, estos representan ∼5% de los residuos temporales pro´ximos a 0 s, y son relevantes a las mayores
frecuencias utilizadas en la inversio´n. Se infiere entonces, que los resultados son suficientemente precisos.
Un nu´mero mayor de rayos con a´ngulos de incidencia diferentes sera´ necesario para obtener una solucio´n
bien restringida y con mayor resolucio´n. Sin embargo, este trabajo provee la primera caracterizacio´n
confiable de la distribucio´n de velocidades de onda S en el a´rea del CVPP.
Figura VI.21: Histograma de los residuos temporales para todos los pares de estaciones y todas las
frecuencias de la solucio´n tomogra´fica.
Inversio´n en profundidad
En base a la metodolog´ıa desarrollada por Haney and Tsai (2017)), se emplean las CDs de ondas
superficiales para estimar la distribucio´n de velocidades de onda S en profundidad. En esta aplicacio´n, se
adaptan las secuencias de procesamiento para el tratamiento de una grilla de CDs, formada por aquellas
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obtenidas de la inversio´n tomogra´fica para cada celda. Mediante el uso de un me´todo de inversio´n no
perturbacional de las ondas superficiales (Haney and Tsai, 2015), el cual comprende una regularizacio´n
por mı´nimos cuadrados pesados y amortiguados, se obtiene una estimacio´n de las velocidades de onda
S, la cual refleja el comportamiento general de la real distribucio´n de velocidades en profundidad. Las
perturbaciones en la velocidad de fase de este modelo inicial, aplicadas en cada iteracio´n, corresponden
a variaciones de las propiedades de los materiales. En base a las regularizaciones impuestas sobre la
solucio´n, con el objeto de alcanzar soluciones confiables (fundamentalmente debido a la cantidad de
estaciones disponibles), se obtienen perfiles de velocidad de onda S relativamente suaves. Las figuras
VI.22a, VI.22b, VI.22c, VI.22d muestran los resultados de la inversio´n en profundidad. Los perfiles de
velocidad de onda S para todas las celdas (Figura VI.22a) muestran que las variaciones de la velocidad
en profundidad son similares entre las celdas, sugiriendo que no existen cambios laterales abruptos de
velocidad a las diferentes profundidades. Asimismo, la Figura VI.22a permite interpretar la presencia de
dos capas hasta una profundidad de ∼350 m. La primera se ubica en los primeros 70 m del subsuelo,
con velocidades entre 300 y 400 m/s. La segunda, se localiza entre los 70 m y los 350 m, con mayores
velocidades de propagacio´n, entre 450 y 570 m/s. Las figuras VI.22b, VI.22c, VI.22d muestran la
distribucio´n de velocidades a tres profundidades diferentes (60, 140, y 200 m). Estos resultados indican




Figura VI.22: Resultados de la inversio´n en profundidad. (a) Perfiles de velocidad de onda S para cada
uno de los puntos de la grilla de inversio´n. La curva con cuadrados indica el modelo inicial. (b), (c), y
(d). Distribucio´n de velocidades para profundidades de 60, 140, y 200 m, respectivamente.
VI.2.3 Interpretacio´n
La informacio´n geolo´gica disponible para la zona de estudio (Lemus Herna´ndez, 2010; Tapia Silva,
2010) indica una subsuperficie compuesta por lavas erosionadas y rocas pirocla´sticas (material basa´ltico,
andes´ıtico, y dac´ıtico) en su parte ma´s superficial (hasta unos aproximadamente 100 m de profundidad),
seguido por sedimentos volca´nicos andes´ıticos-basa´lticos de ∼200 m de espesor. Estas son las formaciones
Volca´n Peteroa-Azufre y Cola de Zorro, respectivamente. Estas dos formaciones son interpretadas como
las dos capas ma´s superficiales manifestadas en los perfiles de velocidad de onda S para todas las
celdas (Figura VI.22a). Estas capas presentar´ıan, a su vez, variaciones laterales de sus propiedades y/o




Producto de la limitada informacio´n disponible sobre el subsuelo del CVPP, no es posible descartar
que la causa de las variaciones laterales de velocidad de onda S se deban a cambios laterales en la
litolog´ıa (variaciones laterales de los materiales del subsuelo dentro de la misma formacio´n, o bien entre
formaciones debido a un espesor no homoge´neo de las capas), porosidad, fraccio´n de roca saturada, o tipo
de fluido de saturacio´n. Las a´reas volca´nicas generalmente presentan una combinacio´n de porosidades de
tipo primaria (en el origen de la roca), y secundaria (por procesos posteriores a su origen), conduciendo
a un amplio rango de porosidades, capaces de producir desde leves a grandes variaciones de velocidad
s´ısmica (Zamora et al., 1994). Luego, es necesario un estudio espec´ıfico de las porosidades relevantes a las
diferentes litolog´ıas para, al menos, restringir las posibles variaciones de velocidad por esta contribucio´n.
Una saturacio´n diferencial en la roca porosa, tambie´n puede conducir a variaciones significantes de
velocidad (Zamora et al., 1994; Entwisle et al., 2005). Las variaciones de velocidad por porosidad
y saturacio´n diferencial son comu´nmente estimadas mediante estudios de laboratorio, a frecuencias
ultraso´nicas. Sin embargo, a estas frecuencias (0.1 a 1 MHz), la energ´ıa de propagacio´n es afectada
por procesos de scattering y dispersio´n diferentes de los presentes a las frecuencias t´ıpicas en estudios
volcanolo´gicos (0.01 a 10 Hz), de manera que las velocidades estimadas representar´ıan u´nicamente una
referencia de aquellas realmente ubicadas en el subsuelo.
Benavente et al. (2016)) y Tassi et al. (2016) exponen la presencia de una serie de manifestaciones
termales (manantiales, piletas burbujeantes, y fumarolas) en las zonas aledan˜as al CVPP. El ana´lisis
geoqu´ımico de las muestras tomadas hacia el oeste del a´rea de estudio sugiere un subsuelo saturado
por agua. La distribucio´n de la zona saturada posee una estrecha relacio´n espacial con la ubicacio´n de
bajas velocidades de onda S, lo que conduce a interpretar que esta saturacio´n puede representar gran
parte de la variacio´n de velocidad hacia esta zona. Adema´s, distintos procesos qu´ımicos asociados al
flujo de fluidos alteran la litolog´ıa y porosidad de la roca (Pola et al., 2012), de manera que el escenario
ma´s probable para el a´rea occidental de la zona de estudio es un subsuelo caracterizado por condiciones
particulares de saturacio´n, litolog´ıa, y porosidad.
Los contrastes espaciales de velocidad de onda S mayoritariamente se preservan a diferentes
profundidades, al menos hasta la ma´xima profundidad resoluble (∼350 m), lo que conduce a sugerir
que el contraste de las caracter´ısticas del subsuelo tambie´n es relativamente similar en profundidad.
Por otro lado, las bajas velocidades se extienden desde el a´rea occidental hacia el centro de la red de
estaciones y la seccio´n sur. Este cinturo´n de bajas velocidades probablemente sea la manifestacio´n de un
subsuelo de caracter´ısticas (litolog´ıa, porosidad, saturacio´n y componentes dominantes –agua o gases)
similares. Luego, interpretamos las zonas de mayores velocidades, ubicadas hacia el norte y suroeste
del a´rea, como zonas con diferentes condiciones litolo´gicas (por causas deposicionales o estructurales),
o de porosidad, y/o por una reduccio´n del contenido de agua. Finalmente, resulta claro que estudios
geolo´gicos, geof´ısicos, geoqu´ımicos, y geode´sicos son au´n necesarios para lograr comprender precisamente
las caracter´ısticas del subsuelo en el CVPP.
VI.3 Conclusiones
El Cap´ıtulo VI consta de la descripcio´n de las bases de datos utilizadas, del flujo de procesamiento
seleccionado, de los resultados obtenidos, y las interpretaciones realizadas, de las tres metodolog´ıas
implementadas en el marco de esta tesis doctoral con el objeto de caracterizar, a distintas profundidades,
el subsuelo del CVPP. El presente apartado pretende, no solo resumir las peculiaridades de cada
aplicacio´n, sino, adema´s, presentar una interpretacio´n conjunta de los resultados obtenidos por cada una
de ellas.
La ISmA es una metodolog´ıa que permite obtener informacio´n sobre las estructuras del subsuelo ubicadas
debajo de cada estacio´n, a partir del procesamiento de los registros s´ısmicos adquiridos por cada una
de ellas. Esta informacio´n es posteriormente empleada para la interpretacio´n de las caracter´ısticas del
subsuelo en el a´rea delimitada por las redes de estaciones utilizadas. Los apartados VI.1.2 y VI.1.3 de
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esta tesis describen la aplicacio´n de ISmA a sismos locales y regionales y telesismos, respectivamente,
registrados durante el an˜o 2012 por las redes de estaciones PV y OVDAS. Cada una de estas aplicaciones
comprende un previo acondicionamiento de la sen˜al, cuyo objeto es incrementar la eficiencia del
procesamiento en la produccio´n de resultados con la mayor resolucio´n posible. Para ello, resulta clave la
adecuada seleccio´n de los eventos s´ısmicos y el intervalo temporal de los mismos a utilizar, as´ı como el
rango de frecuencias asociado a la mayor relacio´n sen˜al-ruido. Tanto en la aplicacio´n a eventos locales
como regionales y telesismos, se seleccionaron aquellos sismos de fractura que presentan energ´ıa s´ısmica
de onda P con incidencia vertical. La autocorrelacio´n de ventanas seleccionadas entre el primer arribo de
onda P y el primer arribo de onda S permite la descripcio´n del subsuelo del CVPP. Las profundidades
analizadas esta´n limitadas por las frecuencias utilizadas y la longitud temporal de la ventana utilizada.
La aplicacio´n de ISmA a eventos locales sugiere la utilizacio´n de tiempos S-P cortos (menores a 3 s) y
un rango de frecuencias promedio de ∼[4, 35] Hz, lo que conduce a la interpretacio´n de los reflectores
ma´s superficiales del subsuelo (entre los 200 m y 4 km de profundidad), as´ı como la descripcio´n de zonas
particularmente heteroge´neas (ver Figura VI.7a y VI.7b). Los resultados manifiestan la presencia de
dos contactos ubicados en la primera de las unidades geolo´gicas de la zona (Formacio´n Vega Negra);
y, a niveles ma´s profundos, aquellos contactos (intra- y entre formaciones) asociados a la presencia de
yeso, material que posee una menor densidad que los materiales del entorno atribuyendo una variacio´n
vertical de impedancia. Adema´s, el resultado para la estacio´n TEN, estacio´n de longitudes intermedias
de la red OVDAS, permite reforzar las observaciones de flujo de fluidos en esta zona cercana a la falla
Valle Hermoso. Por u´ltimo, la estacio´n ma´s occidental de la red OVDAS, CRI, manifiesta la presencia
de una zona de posible acumulacio´n de magma, coincidente con lo descripto por el modelo conceptual
de subsuelo aportado por Benavente (2010).
La aplicacio´n de ISmA a eventos regionales y telesismos es desarrollada en 3 rangos de frecuencias
distintos, [0.3, 0.8] Hz, [0.8, 2.1] Hz, y [1, 3.2] Hz. El primero de ellos, rango de frecuencias ma´s bajo,
permite la estimacio´n de las profundidades de los rasgos tecto´nicos del subsuelo en el a´rea, es decir,
l´ımite corteza-manto (43-48 km), discontinuidad intra-litosfe´rica (∼70 km), techo y base del bloque
subductante (∼120 km y ∼165 km, respectivamente), l´ımite Lito´sfera-Asteno´sfera (250 km), y l´ımite de
zona de baja velocidad astenosfe´rica (∼340 km) (ver Figura VI.13a y Figura VI.14a). Por otro lado,
los dos rangos de frecuencias mayores permiten la descripcio´n de las profundidades carentes de arribos
dominantes, los que son relacionados con posibles zonas de acumulacio´n de material magma´tico (ver
Figura VI.13b, VI.13c, VI.14b, VI.14c, y Figura VI.13b, VI.23).
La aplicacio´n de IS a los registros de ruido s´ısmico ambiental adquiridos durante el an˜o 2012 por la
red PV permite estimar las velocidades de onda S hasta una profundidad de ∼350 m. El ana´lisis de
las direcciones principales de propagacio´n del campo de ruido ambiental, sumado a la seleccio´n de las
ventanas temporales con una direccio´n principal de propagacio´n colineal a cada par de estaciones, permite
incrementar la resolucio´n de las funciones de Green de ondas superficiales finalmente obtenidas. En base
a los tiempos de arribo de las ondas Rayleigh directas, se construyen las curvas de dispersio´n, las que son
empleadas para obtener mapas espaciales de velocidad de ondas superficiales en funcio´n de la frecuencia
a trave´s de la aplicacio´n de un algoritmo de inversio´n tomogra´fica. Las velocidades obtenidas para los
pares de estaciones no solo resultan coherentes entre s´ı, sino que coinciden con resultados del ana´lisis
de las velocidades de propagacio´n de ondas superficiales para el a´rea, a partir del uso de sismos locales.
La grilla tomogra´fica de curvas de dispersio´n es invertida para obtener la estructura de velocidades
de onda S en tres dimensiones. Esta inversio´n permite inferir la presencia de dos capas. La primera,
ubicada hasta los 70 m de profundidad, manifestando velocidades entre 300 y 400 m/s. La segunda capa,
extendida al menos hasta una profundidad de ∼350 m, presenta velocidades de onda S incrementa´ndose
en profundidad, desde 450 m/s a 570 m/s. Estas dos capas corresponder´ıan a unidades internas a la
Formacio´n Vega Negra. Los perfiles de velocidad de onda S (ver Figura VI.22a) permiten inferir que las
zonas de mayor y menor velocidad de onda S son consistentes en profundidad. Si bien la magnitud de
los contrastes de velocidad horizontal puede variar para diferentes profundidades, es claro que el signo de
los mismos se mantiene para la mayor´ıa de los perfiles, lo que conduce a que el ma´ximo y el mı´nimo de
velocidad no cambien en profundidad. Las mayores velocidades esta´n ubicadas hacia el norte y suroeste
del a´rea encerrada por las estaciones, mientras que las bajas velocidades se localizan en la zona intermedia.
La heterogeneidad inherente a este complejo volca´nico, en conjunto a la proximidad de zonas de bajas
velocidades de onda S con puntos de manifestacio´n de fluidos en superficie, derivo´ en una interpretacio´n
geolo´gica en conjunto. Interpretamos que las variaciones de velocidad en el a´rea son causadas por
la contribucio´n de cambios composicionales, estructurales (por ejemplo, fallas), de porosidad, y/o
de saturacio´n en la roca porosa. Sin embargo, la limitada informacio´n disponible para la zona no
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permite realizar una estimacio´n precisa de la contribucio´n de cada uno de estos factores a los valores de
velocidad observados. Ana´lisis geoqu´ımicos de las zonas de manifestacio´n de fluidos permiten inferir una
subsuperficie localmente saturada por agua (Tassi et al., 2016; Benavente et al., 2016). Las caracter´ısticas
subsuperficiales (litolog´ıa, porosidad, tipo de fluido dominante –agua o gas, saturacio´n de la roca porosa)
son probablemente similares a lo largo de la zona dominada por bajos valores de velocidad de onda S.
Los resultados obtenidos para las tres aplicaciones descriptas, en conjunto con la informacio´n disponible
del CVPP (desde diversas a´reas como la geolog´ıa, geof´ısica, geoqu´ımica), posibilitan la construccio´n de
un modelo conceptual de subsuelo hasta profundidades de 400 km. La Figura VI.23 muestra el modelo
de subsuelo elaborado hasta profundidades de 50 km. Este modelo propone la presencia de una zonas de
acumulacio´n de magma por encima del Moho (43-48 km). El aporte de material desde las profundidades
permitir´ıa el suministro de fundido a zonas de acumulacio´n ma´s superficiales (Cembrano and Lara,
2009), particularmente a los ∼28 km de profundidad. Entre los 15 y los 24 km de profundidad los
resultados s´ısmicos no manifiestan la presencia de rasgos de material fundido, posiblemente debido al
escaso volumen emplazado, o la ausencia del mismo.
Estudios geolo´gicos para la zona (Tapia Silva, 2010) no indican la presencia de magma emplazado a
profundidades entre 10 y 15 km; en esta zona, el magma ascender´ıa favorecido por el alto grado de
fallamiento. En los primeros 10 km del subsuelo, tanto estudios geoqu´ımicos como los resultados s´ısmicos
obtenidos en esta tesis manifiestan la posible presencia de material fundido desde profundidades algo
mayores a 3 km.
Figura VI.23: Modelo conceptual de las zonas de emplazamiento de fundido magma´tico en el subsuelo
del CVPP, en relacio´n a la estructura de la corteza. Tria´ngulos invertidos identifican la estacio´n ma´s
occidental y oriental de las redes utilizadas. Las l´ıneas punteadas refieren a la profundidad promedio de
los reflectores del subsuelo interpretados en los resultados s´ısmicos. Las l´ıneas punteadas corresponden con
las discontinuidades interpretadas entre las distintas regiones del subsuelo (Far´ıas et al., 2010; Giambiagi
et al., 2012). Las flechas sen˜alan el sentido de flujo del fundido inferido. Un signo de interrogacio´n indica
una zona de incertidumbre en la interpretacio´n.
La informacio´n suministrada en esta tesis tiene implicancias directas sobre estudios orientados al
ana´lisis de riesgo y la realizacio´n de prono´sticos. La construccio´n de prono´sticos del comportamiento
de un sistema magma´tico es un proceso multidisciplinario basado en estudios anal´ıticos de la actividad
volca´nica, investigaciones experimentales, modelado teo´rico de la dina´mica magma´tica, y simulaciones
de las sen˜ales geof´ısicas, comportamientos eruptivos, y feno´menos con implicancia de riesgo (Sparks,
2003). Estos estudios requieren de una restriccio´n de los para´metros involucrados (litolog´ıa, porosidad,
estructuras, grado de saturacio´n de fluidos, tipos de fluidos, proximidad de un cuerpo de magma a un
reservorio de agua, entre otros), los cuales definen los procesos f´ısico-qu´ımicos ocurridos en el a´rea. Por
ello, el conocimiento de las caracter´ısticas subsuperficiales resulta esencial para un futuro prono´stico
preciso del comportamiento de un sistema magma´tico.
Si bien el CVPP ha desarrollado procesos eruptivos en los u´ltimos tiempos (los u´ltimos en 2010-2011, y
2018-2019), au´n no se han realizado prono´sticos eficientes de su comportamiento. La principal causa es el
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conocimiento insuficiente de su dina´mica, geolog´ıa, propiedades subsuperficiales, y procesos magma´ticos.
Cabe aclarar aqu´ı, que nuestros resultados no resultan en un aporte directo y expl´ıcito sobre el prono´stico
de la actividad volca´nica en el CVPP. Sin embargo, la informacio´n obtenida en esta tesis contribuye al
conocimiento del subsuelo de una zona escasamente comprendida. Se espera que nuestros resultados sean
empleados en diversos estudios orientados a la caracterizacio´n del CVPP y, en un segundo paso, por
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A B S T R A C T
Although the Planchón-Peteroa Volcanic Complex (PPVC) has undergone many hazardous eruptions, only a small
number of geological, geochemical, and geophysical studies have been performed to describe this active volcanic
system. In order to characterize the subsurface structures present at the PPVC, we applied seismic interferometry to
fracture seismicity originating in this volcanic complex and along active geologic faults located nearby. We utilized
seismic data recorded by two arrays of stations deployed in Argentina and Chile. Nine of these stations (three in
Chile and six in Argentina) recorded data simultaneously and were used for this application. Only seismic events
with energy arriving (sub) vertically to the stations were chosen for processing. According to the magnitude and
the location of the selected seismic events, relocated seismic sources were used for the Chilean stations while, for
the Argentine stations, only seismic sources located near that array were used. We obtained seismic evidence of the
location of the subsurface reflectors underneath each station using zero-offset reflection responses retrieved from
seismic interferometry by autocorrelation of (time windows extracted from) the selected seismic events. Then,
applying a comparative analysis between the seismic results and the available geological information, we imaged
the shallow subsurface of the area enclosed by the Chilean stations, and also by the Argentine stations. The results
are consistent with the available geological information, provide accurate depth values for several subsurface
discontinuities, indicate areas of higher heterogeneity, and support the emplacement of a magma body at ∼4 km
depth from the surface. This work shows the first application of a novel variation of seismic interferometry based
on autocorrelations to local-earthquake data recorded in a volcanic area.
1. Introduction
Along the western continental margin of South America, the con-
vergence between the Nazca and the South-American plates has caused
the uplift of the Andes. The subduction of the Nazca plate below the
continental plate has developed the active volcanic chain situated along
much of this deformation zone. This volcanic chain is segmented in four
well-constrained volcanic zones: Northern Volcanic Zone (between la-
titudes 2° N and 5°S), Central Volcanic Zone (14°S – 28°S), Southern
Volcanic Zone (SVZ, 33°S and 46°S), and Austral Volcanic Zone (49°S -
55°S). The Transitional Southern Volcanic Zone (TSVZ) is located be-
tween latitudes 34.5°S and 37°S (López-Escobar et al., 1995) in the
Southern Volcanic Zone (see Fig. 1). In the TSVZ, the angle of sub-
duction ranges between 30° and 35° approximately, allowing the gen-
esis of magmas at 100 km–200 km depth (Gill, 1981). The active tec-
tonics have caused NW-SE and NE-SW fault systems, which enable
ascent and emplacement of magma causing spatial control of calderas,
stratovolcanoes, and geothermal activity, and as a consequence, the
genesis of the Planchón-Peteroa Volcanic Complex –PPVC (Cembrano
and Lara, 2009). The PPVC is constituted by three volcanic structures,
i.e., Azufre, Planchón, and Peteroa volcanoes (see location in Fig. 4).
The Peteroa is the current active volcano of this volcanic complex; it
has been originated by volcanic activity concentrated in several scat-
tered vents (Tormey et al., 1989; Haller et al., 1994). Historical activity
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records of Peteroa volcano expose about twenty eruptive events with
VEI ≤4 (Haller and Risso, 2011). Based on analyses of the volcanic
deposits in the area of the PPVC and those ejected during the ash pulses
occurred between August 2010 and July 2011, Naranjo (2012) char-
acterized the observed volcanic activity as indicating a system re-
activation. Aguilera et al. (2016) performed analyses of fall deposits
and geochemical samples from fumaroles and crater lakes associated to
the 2010–2011 eruption period; they integrated this information with
eruptive records and satellite data, suggesting two possible mechanisms
for the transfer of heat and mass from buried hydrothermal-magmatic
reservoirs: the development or reactivation of cracks after the Mw 8.8
Maule earthquake in February 2010, or an instability produced by a
reduction of fluid pressure within a shallow reservoir which caused a
rupture of the seal zone confining an underlying magma chamber,
causing phreatic eruptions.
Based on the geological information available for the area of the
PPVC and through geochemical analyses of fluid discharges located at
the summit of Peteroa volcano and its surroundings, in addition to re-
mote sensing studies, Benavente Zolezzi (2010) proposed a conceptual
model for the first 10 km of the subsurface (see Fig. 2). This model
shows highly heterogeneous zones caused by mixing of waters, boiling,
and liquid-gas segregation; it also indicates the emplacement of a
magma body at ∼4 km depth in the eastern flank of the volcano.
Benavente Zolezzi (2010) proposed that the interaction of a shallow
water reservoir with rocks heated by the shallowest part of the magma
chamber (about 4 km depth) could explain the periods of volcanic un-
rest. Tassi et al. (2016) also analyzed the fluid discharges in the area for
the period 2010–2015; the composition of the samples would suggest
the presence of two magma batches emplaced at different depths: a
shallow dacitic reservoir and a deeper basaltic reservoir. The eastern
flank of the Peteroa volcano is characterized by bubbling pools and a
shallow aquifer, which is fed by a melting ice cap and infiltrating
groundwater. Gases from the bubbling pools are characterized by a
small magmatic fluid contribution, which could suggest a proximity to a
magma reservoir. The likely presence of magma approaching a sub-
surface saturated by water warrants the necessity of studying the area.
Currently, the monitoring of the PPVC is operated by the
Observatorio Volcanológico de los Andes del Sur (OVDAS - SERNAG-
EOMIN, Chile) which analyze seismic records, GNSS data, and SO2
measurements. The Argentine side, i.e., the eastern flank, of Peteroa is
monitored by two seismic stations, real-time camera observations, and
SO2 and diffuse CO2 measurements (Raponi et al., 2017; Agusto et al.,
2017). This information is available to the local authorities for the
development of strategies during periods of volcanic instability. Seismic
Fig. 1. Location of the study area (left), and tectonic setting, location of the Transitional South Volcanic Zone (TSVZ), and the developed volcanic edifices (right). A
white star indicates the Planchón-Peteroa Volcanic Complex (PPVC).
Fig. 2. Conceptual subsurface model for the area of
the PPVC. Depth values are related to the mean sea
level. U: Lithological Unit. F: Geological Feature. U1:
Vega Negra. U2: Gypsum layer. U3: Valle Grande. U4:
Lotena. U5: Grupo Cuyo? U6: pre-Jurassic Basement?
U7: Abanico. U8: Basement. F1 and F2: Fumaroles. F3:
Zone of waters blending. F4: Water boiling and li-
quid-gas segregation. F5: Magma body. Modified
from Benavente Zolezzi (2010).
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data processing provides knowledge of the structures and the physical
processes occurring in the subsurface. Knowledge contributes to the
better understanding of this volcanic complex, thus improving decisions
and future strategies.
Casas et al. (2014) concluded that, during 2012, Peteroa volcano
showed seismic activity with continuous low-energy signals and a large
number of transient signals with slightly higher energy. They identified
long-period tremor, events associated with fractures, and long-period
events related to degassing and hydrothermal phenomena. Based on the
large number of identified seismic events per day, the Peteroa active
volcanic system showed sustained energy release. The identified and
localized events constitute a frame for the development of this work.
New techniques for subsurface characterization and monitoring of
dynamic processes have been developed in the last 50 years. One of
these techniques is seismic interferometry (SI) - an innovative metho-
dology that can greatly improve the resolution of seismic images
compared to classical seismic images (Schuster, 2009). SI is a data-
driven method that retrieves a seismic response between two seismic
sensors from their seismic records using correlation, coherence, con-
volution, or deconvolution (e.g., Wapenaar et al., 2008; Vasconcelos
and Snieder, 2008a,b; Nakata et al., 2011; Wapenaar et al., 2011). This
method is now regularly used in exploration and global seismology with
active and/or passive sources, i.e., with artificial sources (dynamite,
vibroseis, sledge hammer, etc.) or natural sources (earthquakes, an-
thropogenic noise, ocean microseisms, etc.). SI basically redatums the
wavefields generated by these sources to retrieve virtual-source re-
sponses as if one of the sensors were a source. Moreover, SI allows one
to extract subsurface information from complicated or random wave-
fields (Sens-Schönfelder and Wegler, 2006; Brenguier et al., 2008;
Schuster, 2009), after which the extracted information can be used with
traditional seismic methods.
The work of Claerbout (1968) is part of the foundation upon which
SI was developed. Claerbout (1968) showed that the autocorrelation of
the plane-wave transmission response of a layered subsurface, recorded
at the Earth surface, retrieves the reflection response of a virtual source
co-located at the receiver (see also Wapenaar et al., 2010). SI by au-
tocorrelation is a very powerful and robust tool, so it is applied with
field data in different ways. For example, it was applied to teleseismic
and global phases (i.e., waves that propagate across the mantle and
mantle + core, respectively, before reaching a station) for crustal
imaging on a regional scale (Ruigrok and Wapenaar, 2012, Nishitsuji
et al., 2016a,b), to P-waves from microearthquakes for imaging the
shallow subsurface of a volcano (Kim et al., 2017), and to ambient-
noise measurements (Gorbatov et al., 2013; Boullenger et al., 2014;
Oren and Nowack, 2017).
By application of SI by autocorrelation, reflection responses are
retrieved which are further used to image the P-wave reflectivity of the
shallow subsurface underneath each of the deployed stations. This in-
formation contributes to the detection of key features of the subsurface
(i.e., the depth of several previously proposed discontinuities, areas of
higher heterogeneity, and a zone of supposed magma emplacement),
which is essential for an appropriate explanation of the volcanic pro-
cesses occurring in the area and for reducing the ambiguity in previous
studies.
2. Seismic interferometry by autocorrelation
SI by autocorrelation can be used to obtain information about the
reflectivity of the subsurface below stations located at the surface. The
relation
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(equations (36) and (37) from Wapenaar and Fokkema (2006) after
modification for autocorrelation) establishes that the reflection re-
sponse R X t( , )A can be obtained at station “A” located (at XA) at the top
of the subsurface of interest by autocorrelating a plane-wave trans-
mission wavefield T X t( , )A propagated through a horizontally layered
subsurface. The operator “ ” denotes convolution, “ ” indicates de-
convolution, and t( ) is the Dirac's delta function. The sources are
characterized by a “source time function” (STF) (Yilmaz, 2001). The
STF is a transient waveform with a finite duration, which describes the
energy release at the rupture as a function of time. Then, the factor
s t s t[ ( ) ( ) ] i is the Autocorrelated Source Time Function (ASTF),
which is estimated (see Section 4.b. Processing) to deconvolve the true
ASTF for each employed source (si).
In the light of the theory and applications in Wapenaar (2003) and
Ruigrok and Wapenaar (2012), we use the fracture seismicity recorded
by stations located in the area of PPVC, which might have been caused
by volcanic processes. Equation (1) requires sources inside through the
whole stationary-phase area (i.e., the Fresnel zone) for the accurate
retrieval of R X t( , )A . Even though most of the seismic variables (e.g.,
amount of seismic events, their magnitudes, and source properties, even
sources caused by volcanic activity) present a wide range of values at
convergence subduction-type zones, the distribution of sources in space
and time does not completely cover the stationary-phase area. There-
fore, events inducing waves with nearly vertical incidence at a station
are selected. Because of the choice of incidence energy we make, the
vertical component of the records are a good estimate of the P-wave
transmission response. We retrieve the reflection response (from here
on, R X t( , )v A ) of a virtual source that radiates energy (sub) vertically
downwards, co-located with the station at the surface.
Fig. 3 presents a cartoon illustrating the methodology applied in this
research. A source in the subsurface releases energy that propagates to-
wards a surface station and thus reflects at the surface before propagating
in the subsurface again. In such a way, seismograms are shaped by the
arrival of direct waves followed by reverberated waves. The latter are
energy that underwent multiple reflections/scattering on discontinuities
and heterogeneities in the subsurface or at the surface before arriving at
a station. SI isolates these arrivals by removing the paths preceding them
(e.g., the direct waves) to obtain information about subsurface reflectors.
3. Data
We use seismic data recorded by stations deployed in Argentina and
Chile (see Fig. 4). The Argentine stations were deployed by the Ma-
lARRgue project (Ruigrok et al., 2012; Nishitsuji et al., 2014), whose
main goal was to image and monitor the subsurface below the Malargüe
Fig. 3. Effect of application of seismic interferometry
by autocorrelation to normal-incidence events in an
idealized horizontally layered subsurface. ti stands
for two-way travel time to the displayed reflectors.
The autocorrelation eliminated the common travel
path, in this case the direct wave (left), to turn the
reverberations (left) into reflections (right).
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region, Mendoza Province, Argentina. For this project, 38 seismic sta-
tions were installed; the data from six of these stations were used in this
study (in text, the PV-array). The stations used here were located on the
eastern (Argentine) flank of Peteroa volcano from January 2012 to
January 2013. They were equipped with 2-Hz 3-component seismic
sensors (Sercel L-22).
Another source of data is provided by the Red Nacional de
Vigilancia Volcánica (RNVV, Chile) which is maintained by the OVDAS.
The RNVV runs a seismic network on the Chilean side of Peteroa vol-
cano since 2010. OVDAS has a permanent array of broadband (30-s
period) 3-component Guralp and Trillium sensors. Three of the OVDAS
stations that recorded data simultaneously with the Argentine stations
were used for this research.
4. Application and Results
4.1. Pre-processing
In order to apply SI by autocorrelation to P-wave seismic energy, the
propagating waves have to arrive vertically (or sub-vertically) at the
vertical component of a station. In the case of a subsurface composed of
horizontal homogeneous layers, the sources have to be located exactly
below the station to get a reliable measurement of the propagation time
between the subsurface layers and the station at the surface. In volcanic
areas, the heterogeneity of the subsurface is sufficiently high so that the
source location is not a critical parameter for the P-wave transmission
response to be accurately estimated by the vertical-component records
(Fan and Snieder, 2009). Therefore, the selection of sources located
near the stations is a satisfactory condition for the application of the
proposed methodology. Still, reduced uncertainties in source locations
are important to select properly the events to be processed.
The location of seismic events is of great importance to understand
active magmatic systems and to determine the extent and evolution of
source regions of magmatic energy (Chouet, 2003). Event location is a
fundamental component of the conventional activities of worldwide
volcano observatories. In particular, since 2010, the OVDAS has applied
seismic monitoring on the Chilean side of the PPVC; this information is
recounted on public-domain activity reports and on internal-use seismic
catalogues.
Independently, based on data recorded by the temporal stations
deployed by the MalARRgue Project, Casas et al. (2014) identified and
located seismicity from fracturing that originated at PPVC or in active
geologic faults located nearby this volcanic complex. Then, based on
the location of these seismic sources, we select those suited for appli-
cation of SI by autocorrelation to the Argentine seismic stations.
Each one of the deployed seismic arrays is characterized by poor
azimuthal coverage, leading to high uncertainties in the event location.
Therefore, in order to obtain a better estimate of the source locations,
Olivera Craig (2018) applied a re-location procedure to the seismicity
from fracturing recorded by both arrays in 2012. The relocation scheme
was performed by a double-difference algorithm (i.e., HypoDD
–Waldhauser and Ellsworth, 2000), based on a velocity model modified
from the one developed by Bohm et al. (2002). Their results showed
that the sources are distributed in three groups, which are related to
specific geological settings in the area, in particular to the fault system
responsible for the genesis of this volcanic complex. One of the three
groups is close to the Chilean stations, while no relocated sources result
near the Argentine stations. Thus, if the fracture events are to be used
with SI by autocorrelation, only one of these groups can be used to
retrieve the reflection responses at the Chilean stations.
We select the events close to the stations for further application of SI
by autocorrelation; this selection was performed by estimation of the
Fig. 4. The Planchon-Peteroa Volcanic Complex and the seismic stations active during 2012 (left plot). At the right, distribution of the selected events previously
relocated close to the OVDAS stations (solid diamonds), and those selected events located close to the PV-array (empty circles).
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angle of incidence for each event at each of the stations in consideration
of P-wave energy in an effective homogeneous-velocity medium, i.e.,
one whose response in propagation time is analogous to that of the
actual heterogeneous subsurface. Provided the errors on the location
procedure and the depth of the sources (i.e., peak horizontal and ver-
tical errors of 4.02 and 3.35 km, respectively), angles of incidence less
than 20° at a station were accepted for retrieval of the reflection re-
sponse using SI by autocorrelation. Fig. 4 shows the distribution of the
selected relocated events (solid diamonds); this figure also displays the
selected seismic events (with circles) whose location was calculated
using only the PV-array (Casas et al., 2014). The latter sources were
characterized by a lower energy, so they could not be identified on the
OVDAS stations. One should note that the closer to the array, the more
accurate the location (Husen and Hardebeck, 2010). Thus, for the
sources relatively close to the stations of the PV-array, the location
uncertainty is also relatively low.
4.2. Processing
We retrieve reflection responses at each of the stations through the
application of several processing steps to the vertical-component re-
cords of the selected sources. The retrieval procedure comprises an
instrument response deconvolution, frequency band-pass filtering, ex-
traction of the time windows to be further processed, energy normal-
ization, autocorrelation, Source Time Function (STF) estimation and
deconvolution, and linear stacking (see workflow diagram in Fig. 5).
Seismometers are sensitive to vibrations within a specific range of
frequencies, which defines their instrument-response curve. Thus, we
apply an instrument-response deconvolution. Short-period and broad-
band stations have been utilized. The broadband sensors (Guralp 6TD)
have a planar response between frequencies 0.033Hz and 20 Hz, while
the short-period (Sercel L22) sensors have a flat response in velocity
above 2 Hz. Despite the corner frequency of 2 Hz for the latter, accurate
amplitudes are still obtained down to 0.1 Hz, given that the data is
corrected for the instrument response (Weemstra et al., 2017).
Based on the comparison of spectral amplitudes of the signal and the
background noise, we select the frequency range for processing at each
station. Time intervals for background noise and for signal plus back-
ground noise are defined per event. For each event, the background
noise window corresponds to the 10 s of seismic data previous to the
arrival of the P-wave energy; the signal-plus-background-noise window
corresponds to the seismic data between the P-wave arrival and the S-
wave arrival. The average signal (noise) spectral amplitudes are esti-
mated for every station (see Fig. 6a, for the PV06 station). As the SNR is
similar for the considered events, we average the SNR over events and
determine per station the frequency band in which the contribution of
the signal is greater than that of the noise; we then use this frequency
range further for processing. Table 1 shows the frequency range se-
lected at each of the stations.
Incoherent noise is largely suppressed when applying SI (e.g.,
Wapenaar et al., 2008; Schuster, 2009). Nevertheless, including rela-
tively noisy data in the processing requires the inclusion of a greater
number of records, so the seismic energy related to subsurface reflectors
is enhanced. The selection of the frequency range at each of the stations
is based on the general spectral characteristics of the group of events
selected for every station. If SNR of the events is still low after filtering,
we discard these events. As an example, Fig. 6b shows the events finally
utilized in the retrieval for the PV06 station.
When the aim is to retrieve arrivals from seismic data that does not
comply with the requirement to have separate recordings of P- and S-
wave sources for utilization of the approximate SI relations (Wapenaar
and Fokkema, 2006; Draganov et al., 2007), artifacts would be re-
trieved due to cross-talk from correlations between different types of
waves (P-, S-, and surface waves). Because of this, a step for suppressing
cross terms is required. As we aim to retrieve P-wave reflections, sup-
pression of cross-talk could easily be achieved by selecting for further
processing only time windows starting just before the direct P-wave
arrival and ending before the arrival of the direct S-wave, i.e., we use
the primarily P-wave direct arrival and the P-wave coda.
Equation (1) assumes that the sources have the same energy level. If this
is not the case, in the summation process information from weaker sources
would be lost. Therefore, normalizing data will equalize the contribution
from each event recorded by a station to the same energy level. To achieve
this, we apply energy normalization, which scales the data of a selected P-
wave window by the vertical-energy flux in that P-wave window.
We aim to retrieve reflections by applying SI by autocorrelation to
selected time windows of events identified as having (sub) vertical in-
cidence of the P-wave energy to a station. In the application of Equation
(1), a first approximation of the zero-offset reflection response is ob-
tained by (after autocorrelation) the deconvolution of the estimated
ASTF in a process that involves a prior analysis of its time-frequency
characteristics. We estimate the ASTF per event by taking the times
relevant to the main zero-lag lobe. Fig. 7 shows an example of an es-
timated ASTF and the effect of its deconvolution for one of the events
recorded by the PV02 station. As a result of the deconvolution proce-
dure, deconvolved retrieved arrivals close to time 0 s (i.e., the 0 s main
lobe and its contiguous monotonously decreasing secondary lobes) are
interpreted as most likely artifacts. Because of this, before summation,
we taper to zero the times earlier than 0.1 s.
The stationary-phase region (or Fresnel zone) comprises (in our
case) a part of a layer/structure from which an arrival in the auto-
correlated trace from a selected seismic event will exhibit very small to
no time difference among autocorrelated selected seismic events. The
final step of Equation (1) is summation over the sources. This process
results in constructive interference inside the stationary-phase zone
(due to the little to no time difference between events) and destructive
interference outside it (Snieder, 2004), thus arrivals from real reflectors
are enhanced (Schuster, 2009).
4.3. Results
The application of the workflow described in the previous sections
(see Fig. 5) allows us to identify the two-way travel time of the P-wave
reflection energy of shallow-subsurface reflectors underneath each of
the stations deployed in the area of Peteroa volcano. The heterogeneous
nature of the subsurface in the PPVC might blur weak reflection arrivals
produced by low-impedance contacts as well as attenuated scattered
waves (e.g., diffracted waves). Therefore, in order to obtain a reliable
Fig. 5. Pre-processing and processing steps applied to the vertical-component
records of previously selected events for each of the used stations.
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interpretation of the subsurface underneath each station, only high-
amplitude arrivals in the results are interpreted as potential reflectors,
even though we expect that several layers are most probably present at
other times. As an example, Fig. 8 shows the SI results and the candi-
dates to subsurface reflectors for the CRI station (Fig. 8a) and for the
PV01 station (Fig. 8b). The identified features are used further to in-
terpret the subsurface structures of the area.
5. Interpretation and discussion
The SI results per station suggest similar main subsurface structures
for the area occupied by the PV-array, and also for the OVDAS array, as
expected based on the geological information provided for the area
(González and Vergara 1962, Godoy et al., 1999; Charrier et al., 2002;
Giambiagi et al., 2003; Silvestro et al., 2005; Fock et al., 2006;
Giambiagi et al., 2009; Tapia Silva, 2010).
As the obtained results are to be compared to the geological in-
formation already available for the area, depth values are required to
interpret the subsurface structures. Using the P-wave velocity model
employed in the relocation process (see the previous subsection 4.a
–Application and Results. Pre-processing), we transform the two-way
travel times of the retrieved seismic results to depth values. Despite the
fact that more accurate depth values would be obtained if a velocity
model would have been developed exclusively for the area enclosed by
the stations, the selected P-wave velocity model has shown to provide a
good estimate of the velocities for the area as seismic sources are located
properly in relation to the known geological features of the area (Olivera
Craig, 2018; Volcanic Activity Reports, OVDAS-SERNAGEOMIN, Chile).
The utilized range of frequencies affects the accurate identification
of adjacent subsurface layers located close in depth (or, seismic
Fig. 6. (a) Average amplitude spectrum of the background noise and signal plus background noise for the P-wave energy of the vertically incident events at the
station PV06. (b) Best SNR records for the station used in (a). The spectral amplitude pick at ∼2Hz is caused by the volcanic tremor present in the area (Casas et al.,
2014).
Table 1







Latitude [° S] Longitude [° W]
AD2 35.148 70.474 2061 [ 2; 40 ]
TEN 35.167 70.504 2264 [ 3; 25 ]
CRI 35.1905 70.524 2909 [ 3; 30 ]
PV01 35.251 70.503 2454 [ 5; 25 ]
PV02 35.2477 70.4902 2427 [ 3; 40 ]
PV03 35.2568 70.5023 2448 [ 3; 40 ]
PV04 35.255 70.5123 2474 [ 5; 40 ]
PV05 35.2482 70.5105 2495 [ 7; 40 ]
PV06 35.2475 70.5033 2476 [ 5; 40 ]
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reflection energy arriving with a small time difference at a station). To
interpret two reflectors in a seismic section as separate reflectors, they
should be separated by at least 1/4 of the characteristic wavelength
(Widess, 1973). Using the useful range of frequencies for the stations
(see Table 1), we take a predominant frequency of 19 Hz. For the P-
wave velocity model used for the relocation, the average P-wave ve-
locity at the relevant depths is 5500m/s. This means that the pre-
dominant wavelength is ∼295m and, thus, the predominant resolution
is 72m.
The identification of a subsurface reflector comprises an analysis of
the amplitudes of the waveform arrivals. A subsurface reflector must
fulfill the following criteria: present a high-amplitude arrival in the
results (i.e., a local maximum of the absolute values of the waveforms),
and agree with the available geological information (i.e., to the esti-
mated depth and slope of the subsurface structures). Note that, pro-
vided the (sub) vertical incidence of the P-wave energy, the first re-
quirement we pose constitutes a filter for the attenuated arrivals (i.e.,
scattered waves and inter-bed multiples), as most of the P-wave energy
(∼90%) is transmitted through impedance contacts (Shuey, 1985).
Then, primary P-wave reflection arrivals are expected to be dominant in
the results. Fig. 9 shows the SI results for the stations of each array (i.e.,
the estimated reflection response, R t( )v ) organized according to their
location, i.e., from west to east; the shaded areas indicate the reflectors
we interpret underneath each station.
We perform a comparative analysis between the depth of the in-
terpreted subsurface structures and those indicated in the conceptual
subsurface model proposed for the area of the PPVC (see Fig. 10). This
application allows the interpretation of a maximum number of six im-
pedance contrasts down to ∼4 km depth for each of the arrays. Based
on the known geological features of the area and considering the alti-
tude of the stations, Fig. 10 a and Fig. 10 b show the depth (related to
the mean sea level) of the interpreted contacts underneath the PV and
the OVDAS arrays, respectively (shown previously in Fig. 9); black lines
track the same interpreted contact, dashed lines show a higher ambi-
guity in the interpretation, the height of the rectangles indicate the
width of the pulse defining the local-maximum amplitude in the results.
The relatively small inter-station distance allows a joint inter-
pretation of the subsurface structure for the PV array (Fig. 10a). Based
on the interpretation rules we set up above, we interpret six impedance
reflectors below the PV array, labeled A to F from shallow to deep in
Fig. 10 a. In the figure, we see that the reflectors we interpret follow the
trend of the proposed geological model. Even though dipping subsur-
face reflectors decrease the reflection energy arriving at the surface,
they are clearly interpreted in the subsurface of the PV array, sug-
gesting the contacts to be locally horizontal below the stations. We
interpret the contacts to be constituted by alternating slanted and
horizontal sections.
The results not only support the geological features in the proposed
regional model, but they also provide an estimate (local) depth for
several geological contacts. The insufficient information about the
seismic velocity distribution for the first kilometers of the subsurface
impedes an accurate analysis of the impedance contrast. Nevertheless,
based on the known lithology of the relevant geological units, their
likely velocity values (Kearey and Brooks, 1991), and the limited
available information of seismic velocities in the area (Bohm et al.,
2002; Casas et al., 2018), we estimate the P-wave velocity distribution
in depth. Table 2 describes the lithology and average density for the
geological units relevant to the depth of analysis (Benavente Zolezzi,
2010), as well as estimated P-wave velocity values, and impedances.
The impedance contrast in depth would explain the reflectors C, D, E,
and F, shown in Fig. 10 a. Discontinuities C and D are related to sig-
nificant amount of gypsum (ρ=2.3 gr/cm3) between the Vega Negra
(ρ= 2.8 gr/cm3) and the Valle Grande (ρ= 2.7 gr/cm3) geological
units, E is the contact between the Valle Grande and the Lotena (its
shallower section has a density of 2.4 gr/cm3) units, and F is the contact
between the shallower section of the Lotena unit and its deeper section
(ρ= 2.8 gr/cm3). The shallower unit of the area is the Vega Negra,
composed of sedimentary rocks. The impedance contrasts A and B
would correspond to intra-unit discontinuities. Despite the available
geological information states that there should not be high-density
contrasts within The Vega Negra unit, sufficiently strong impedance
contrasts could result in the retrieved amplitudes due to intra-unit ve-
locity variations. Furthermore, the shallow reflectors will result in more
free-surface multiples being present inside the processing time windows
chosen for autocorrelation, meaning that retrieved shallow reflections
might have relatively stronger apparent amplitude than retrieved
deeper reflections, for which only a small number of free-surface mul-
tiples might be present in the chosen time windows.
For the OVDAS array, the larger inter-station distance impedes an
accurate association of the subsurface features inferred at different
stations. Therefore, the interpretation in Fig. 10 b is performed by
station. The results of AD2 and TEN stations are consistent to those
interpreted for the PV stations, which is expected based on their similar
longitudes and the little geological changes in ∼6 km in latitude for the
processing dominant P-wave wavelength (∼295m). The AD2 results
support the presence of two intra-unit contacts in the Vega Negra unit
Fig. 7. Example of estimation and deconvolution of the source time function (STF) for one of the processed events recorded by the PV02 station. From top to bottom:
Input (autocorrelation) trace, estimated STF, and deconvolved trace.
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(A and B), its contact with the gypsum layer (C), the contact between
the latter and the Valle Grande unit (D), and the Valle Grande with the
Lotena unit (E).
The TEN results show the presence of the two observed intra-unit
contacts (A and B), and the contact between the Vega Negra and the
gypsum layer (C). A remarkable feature in the TEN results is the lack of
dominant amplitudes for depths greater than 1.8 km. This feature could
be caused by a local increase of the slope of the layers in depth, causing
the seismic energy to be reflected with an angle instead of (sub) verti-
cally and thus not reaching the station at the surface from these depths.
Another factor could be the presence of the Valle Hermoso fault (see in
Fig. 2), which provides a local secondary permeability causing a flow of
high-temperature fluids through the Valle Grande unit (Benavente
Zolezzi, 2010), and, consequently, increasing the intrinsic attenuation of
the propagating seismic energy. Furthermore, the vergence of the Valle
Hermoso fault favors the fluid flow to the east (Benavente Zolezzi, 2010),
providing an asymmetric intrinsic-attenuation effect, i.e., greater to the
east. This effect would be greater in the northern part, since the results
for the PV array (at the south) are not apparently affected.
The CRI station is the closer one to the Peteroa volcano; its results
show new impedance contrasts, i.e., G and F in Fig. 10 b. This figure
shows three interpreted reflectors, indicated as G, inside the first unit of
the subsurface at the location of the CRI station, the Valle Grande unit.
The location of G is characterized by complex geochemical processes
comprising separation of cold and hot waters, as well as boiling and
segregation of liquids and gases at temperatures around 350 °C
(Benavente Zolezzi, 2010). These processes produce local changes in
the subsurface conditions, i.e., spatial density variations caused by
differential saturation percentages and the nature of the saturating fluid
(Pola et al., 2012). Therefore, a change in the subsurface impedance
distribution might arise. Furthermore, the shallow location of the Valle
Grande at this longitude might favor the identification of intra-unit
impedance contrasts. Fig. 10 b also shows two impedance contrasts
between 0 and 1 km depth. The presence of the Valle Hermoso fault
increases the complexity of the results, and so the ambiguity in the
interpretation. We interpret these two impedance contrasts as the
contacts between the Valle Grande and the Lotena units (reflector E)
and between the shallower and deeper sections of the Lotena unit
Fig. 8. Pre-stack panel (processed events) and stack for the CRI station (in a) and PV01 station (in b). Vertical axis stands for two-way travel time. Horizontal dashed
lines exhibit interpreted main reflectors in the subsurface underneath the station.
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(reflector F). Nevertheless, more information is required to confirm this
interpretation. The CRI results also evidence a reflector at ∼4 km depth
(from the summit of the volcano, i.e., about −0.2 km a.s.l), i.e., contact
H in Fig. 10 b. This feature might be interpreted as the contact between
the Lotena and the Grupo Cuyo geological units, in case the contact
would be shallower than estimated (Tapia Silva, 2010; Benavente
Zolezzi, 2010). Nevertheless, such interpretation is unlikely, as the
density and the lithology of these two units would not define a suffi-
ciently high impedance contrast to be detected in the results, provided
the frequency range of processing and the depth of the contact. We infer
two possible interpretations. One hypothesis is the presence of solidi-
fied magmatic material. The density and seismic-velocity variation
caused by even a small volume of solidified magmatic material would
define an impedance variation sufficiently great to be distinguished in
the results. The second hypothesis suggests that the impedance varia-
tion is caused by a sufficiently large magma body at depth. Both hy-
pothesis are consistent with the geological model developed for the area
(Benavente Zolezzi, 2010). However, complementary research (as, for
example, seismic tomography and seismic attenuation studies) are re-
quired to accurately understand the detected subsurface reflectors.
One of the advantages of the applied methodology is its simple and
invariant implementation for different recording periods, providing
exceptional information to understand the evolution of the magmatic
systems at different time scales. Another advantages are: its in-
dependence of the amount and distribution of stations, as the workflow
is applied station by station; the robustness of the processing sequence
because just some minor changes on the workflow are expected to be
applied in the case of a different volcano, station distribution, and/or
recording period. All these properties make SI by autocorrelation easily
exportable to almost every volcano of the world.
6. Conclusions
We used local-earthquake data recorded around the Peteroa volcano
by three stations in Chile and six in Argentina to apply seismic inter-
ferometry by autocorrelation for retrieval of reflections. As only P-wave
energy arriving (sub) vertically to the stations is required for this ap-
plication, previously relocated events were used for Chilean stations
while very local earthquakes had to be used for the stations installed in
Argentina. We used the retrieved zero-offset reflection traces to inter-
pret potential reflectors in the subsurface underneath each station. The
depth of the reflectors was estimated by the usage of a P-wave velocity
model adopted for the previous relocation of the events. These potential
reflectors are used to interpret the main subsurface reflecting
Fig. 9. Potential reflectors interpreted underneath (a) the PV-array and (b) the OVDAS array. Stations are organized according their location, from west to east.
Shaded areas exhibit the depth of the interpreted layer contacts below each station. Depth values are referred to the surface at each station location.
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boundaries down to about 4 km from the surface. The interpreted
subsurface structures are in agreement with previous geological results.
We provide an accurate estimation of the depth of the main subsurface
layers (i.e., the Vega Negra unit, the gypsum layer, the Valle Grande
unit, and the Lotena unit), and also intra-layers in the Vega Negra and
Valle Grande units, in three dimensions. Furthermore, our results pro-
vide information about the location of heterogeneous areas caused by
complex geochemical processes and the location of the Valle Hermoso
fault. The results also support the emplacement of a magma body to
about 4 km depth at the eastern flank of the active volcano. This study
obtained the closest-ever seismic characterization of the subsurface
structure to the Peteroa volcano.
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Table 2
Lithology and average density of the geological units relevant to the analyzed depths (Benavente Zolezzi, 2010), P-wave velocity estimates (Kearey and Brooks, 1991;
Bohm et al., 2002; Casas et al., 2018), and inferred impedances.
Geological Unit Lithology Density ρ (gr/cm3) Velocity V (km/s) Impedance (ρ.V)
Vega Negra Conglomerates and breccia. Sandstone and siltstones embedded 2.8 ∼1 2.8
Gypsum ∼2.4 ∼3 7.2
Valle Grande Clastic sedimentary rocks, and gypsum with limestone 2.7 ∼3.5 9.5
Lotena Gypsum with siltstones embedded. ∼2.4 ∼3.5 8.4
Conglomerates, sandstones, clay rocks. Then, limestone, limestone breccia, and sandstone. 2.8 ∼4.5 12.6
Grupo Cuyo Shale, sandstone, and limestone ∼2.8 ∼4.5 12.6
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Shallow S-Wave Velocity Structure from Ambient Seismic Noise
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Abstract We applied the seismic interferometry technique to characterize the sub-
surface velocities of the Planchón-Peteroa Volcanic Complex, Argentina-Chile, down
to a depth of about 350 m. Ambient seismic noise data were recorded by an array of
six stations deployed in the eastern flank of the current active volcano of this volcanic
complex—the Peteroa. To ensure retrieval of accurate surface-wave Green’s func-
tions, we analyzed the directivity of the recorded ambient noise and then selected
the noise windows containing source directions in line with the stationary-phase area
for each station pair. Then, we obtained dispersion curves and further utilized them for
the estimation of the S-wave velocity profile for the area enclosed by the stations.
We inferred two layers above the investigation depth limit. In the first 70 m, a low-
velocity layer (300–400 m=s) is present, which is followed by a higher velocity layer
(450–570 m=s) down to, at minimum, a depth of about 350 m. Higher velocities are
observed at the northeast and the very southwest of the area under investigation, and
lower velocities are observed between these areas. The S-wave velocity structure is
consistent with the known near-surface lithologies of the area. The results along the
western side of the area corroborate previous results obtained from geochemical stud-
ies. Velocity variations in the area are potentially caused by changes in lithology,
porosity, and water saturation. This work contributes to the understanding of the sub-
surface of Peteroa volcano and provides useful information to the authorities for de-
cision-making. Furthermore, these results are expected to be used by studies preceding
risk analysis and hazard-assessment investigations.
Introduction
In active volcanic areas, one of the main goals of local
governments and the scientific community is to reduce the risk
experienced by nearby populations (Loughlin et al., 2015).
This goal is achieved mainly through accurate monitoring of
the dynamic volcano system. In particular, seismic monitoring
could increase the knowledge of the subsurface properties and
structures, which improves the forecasting performed by
volcano observatories. This forecasting, in turn, influences the
strategies adopted by the authorities.
The Planchón-Peteroa Volcanic Complex (PPVC;
35.24° S, 70.57° W, and 3603 m.a.s.l.) is located in the Andes,
along the Argentina–Chile border (see Fig. 1). In particular,
PPVC is located in the Transitional South Volcanic Zone,
a region characterized by an angle of subduction ranging
approximately between 30° and 35°, providing appropriate
temperature and pressure conditions on the subducting plate
for the development of magmas at depths between 100 and
200 km (Gill, 1981). In this area, northwest–southeast and
northeast–southwest fault systems enable ascent and emplace-
ment of magma, as well as spatially constrain the location of
calderas, stratovolcanoes, and geothermal activity, and, as a
consequence, the genesis of the PPVC (Cembrano and Lara,
2009).
During the last 7000 yrs, volcanic activity was concen-
trated in several scattered vents, which gave rise to Peteroa
volcano (Tormey et al., 1989; Haller et al., 1994). Historical
activity records of Peteroa volcano expose about 20 eruptive
events, most of them weak. Based on analyses of the tephra
deposited in the area of the PPVC, Naranjo (2012) charac-
terized the observed volcanic activity between 4 September
and November 2010 as an indication of a system reactiva-
tion. Currently, a hydrothermal system fed by a melting ice
cap and infiltrating groundwater is present in the area of
PPVC. The interaction of this system with rocks heated by
the shallowest part of the magma chamber (about 4 km
depth) could explain the periods of volcanic unrest (Bena-
vente Zolezzi, 2010). Aguilera et al. (2016) characterized
the physical processes that occurred during and after the
eruptive period 2010–2011 by means of an analysis of fall
deposits and geochemical samples from fumaroles and crater
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lakes. They suggest two possible physical mechanisms that
caused the 2010–2011 volcanic unrest: the development or
reactivation of cracks after the Mw 8.8 Maule earthquake
in February 2010, which caused the escape of fluids and heat
from a shallow magmatic-hydrothermal reservoir; or an insta-
bility produced by a reduction of fluid pressure within the
shallow reservoir could have caused a rupture of the seal zone
that confined an underlying magma cham-
ber, causing phreatic eruptions (Fournier,
2007).
Lemus Hernandez (2010) character-
ized the geology in the area of the PPVC
and provided a general stratigraphic col-
umn down to ∼5 km depth (see Fig. 2).
From the shallowest stratigraphic units,
those relevant to our study area are the
Volcán Peteroa-Azufre unit and the Cola
de Zorro formation. The first is exposed
at the surface of the studied area (Tapia
Silva, 2010); it is composed of eroded
lavas and pyroclastic rocks (basaltic, da-
citic, and andesitic material) deposited in
a layer of variable thickness (a minimum
of ∼100 m). The next unit is the Cola de
Zorro formation, a layer ∼200 m thick
composed of andesitic–basaltic volcanic
material.
Tassi et al. (2016) analyzed the fluid
manifestations at the summit and surround-
ing the Peteroa volcano for the period
2010–2015. They propose that the com-
position of the geochemical samples is
induced by the presence of two magma
batches emplaced at different depths; that
is, a shallow dacitic reservoir and a deeper
basaltic reservoir. Depending on the date of
the measurements, the composition of the
samples collected at the summit related
to one or the other of the magmatic sources
emplaced below. Bubbling pools and a
shallow aquifer fed by water vapor conden-
sation and rain and glacier melting are
present on the eastern flank of the PPVC.
Gases from the bubbling pools are charac-
terized by a small magmatic fluid contribu-
tion, which could suggest a proximity to a
magma reservoir. The likely presence of
magma approaching a subsurface saturated
by water warrants study of the area.
Currently, Peteroa volcano and its
nearby surroundings are being monitored
by permanent seismic stations, real-time
camera observations, Global Navigation
Satellite System, SO2, and diffuse CO2
measurements (Volcanic Activity Reports,
Observatorio Volcanológico de los Andes del Sur, Chile;
Agusto et al., 2017; Raponi et al., 2017). This information
is directly available to the local municipality, which would
help facilitate timely decisions about the general condition of
volcanic activity, the information to be distributed to scien-
tists and the community, the assignments to personnel,
and the deployment of extra recording instruments, among
other decisions. Knowledge of the structures and processes
Figure 1. Northern section of the South Volcanic Zone (SVZ) and the developed
volcanic edifices. The white star indicates the Planchón-Peteroa Volcanic Complex
(PPVC). The white dots show the location of populated and touristic points approaching
the volcanic complex. The Chile–Argentina international border is indicated with a thick
contour. The color version of this figure is available only in the electronic edition.
Figure 2. Stratigraphic column for the area of the PPVC. Units: 1, Loma Seca; 2,
Volcán Peteroa-Azufre; 3, Cola de Zorro; 4, Estratos del Colorado; 5, Abanico; 6, Debia;
7, Rio Damas; and 8, Valle Grande. The thicknesses and identification of the layer ex-
posed at the surface of the area (0 m depth) are from Tapia Silva (2010) and Lemus
Hernandez (2010). Modified from Lemus Hernandez (2010). The color version of this
figure is available only in the electronic edition.
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occurring in the subsurface, via seismic observations, will
further contribute to the interpretation of this volcanic com-
plex, thus aiding the above-mentioned decisions.
To investigate the subsurface structure and develop
an understanding of possible subsurface phenomena, we
imaged the seismic velocity structure in the area using am-
bient-noise tomography. Ambient-noise tomography is a
widely-used tool in volcanic environments (e.g., Brenguier
et al., 2007; Stankiewicz et al., 2010; Escudero and Bandy,
2017). This method applies seismic interferometry (SI) to
recorded ambient noise to retrieve (ballistic, i.e., direct) sur-
face-wave arrivals between station pairs. The retrieved arriv-
als are then used for an interstation tomography between all
station pairs. We use ambient-noise seismic data recorded
by stations deployed at the Argentinian flank of the Peteroa
volcano (see Fig. 3) to retrieve the S-wave velocity distribu-
tion for the area enclosed by the stations. From January 2012
to January 2013, the temporary MalARRgue network (Rui-
grok et al., 2012; Nishitsuji et al., 2014) recorded data at 38
seismic stations in the Malargüe region, Mendoza Province,
Argentina. The main goal of this project was to image and
monitor the subsurface below the region. Six of these stations
(hereafter, the PV-array) were located near the international
border; that is, along the eastern flank of the Peteroa volcano,
and thus selected for this study. The PV-array stations consist
of short-period (2 Hz) three-component Sercel L-22 sensors.
The close distribution of the PV-array (i.e., an interstation
distance ranging between 0.4 and 2.1 km) provides high
coherency for the recorded signals among the stations, which
is essential to ensure the accuracy of the results.
Theoretical studies have shown that the cross correla-
tion of wavefields at two receivers can provide an estimate
of the Green’s function (GF) for propagation in the subsur-
face between these receivers (e.g., Snieder, 2004; Wapenaar
and Fokkema, 2006). This technique has been called SI
(Schuster, 2009). Diffuse wavefields such as coda waves
from seismic events (Campillo and Paul, 2003) or long seis-
mic noise records (Shapiro and Campillo, 2004) are used
to estimate the surface-wave part of the GF. This informa-
tion is then used with traditional methods developed for
inversion of surface-wave data to characterize the subsur-
face. Surface-wave group velocities can be retrieved as a
function of frequency and subsequently inverted to estimate
the S-wave velocities as a function of depth (Bensen
et al., 2008).
The assumption of a diffuse noise wavefield is not al-
ways appropriate (Godin, 2006; Mulargia, 2012). In many
practical situations, noise wavefields show clear evidence
of dominant directions of propagation, that is, directionality.
The directionality could affect the constructive interference
of energy from inside the stationary-phase area (i.e., the Fres-
nel zone), which contributes to the retrieval of the GF,
and the destructive interference from outside that area
(Snieder, 2004). The incomplete destructive interference
of contributions from sources located outside the station-
ary-phase area for a station pair leads to the presence of spu-
rious events in the retrieved GFs (e.g., Xu and Mikesell,
2017). In the case of nonisotropic noise, proper selection of
the noise sources to be used for processing is crucial for a
correct estimate of the propagation velocities (Wapenaar
and Thorbecke, 2013).
The noise-wavefield directionality varies with fre-
quency; for the higher frequencies, the spatial and temporal
variability of the seismic sources could be more complex.
Several studies (e.g., Halliday et al., 2007; Picozzi et al.,
2009) have shown the applicability of SI to a frequency range
higher than that conventionally used for regional- and global-
scale studies (i.e., the primary [0.05–0.08 Hz] and secondary
microseism [0.1–0.16 Hz]). Thus, we overcome the issue of
directionality of the noise sources by selecting time periods
for which the seismic noise energy predominantly arrives
from the expected stationary-phase area for each station pair,
and apply SI to these selected times.
Here, we aim to contribute to the knowledge of the sub-
surface at PPVC. Using the records of ambient seismic noise,
we retrieved the surface-wave part of the GFs, and from that
estimate the surface-wave group velocity distribution in the
area enclosed by the stations. A depth inversion is applied to
provide the distribution of the S-wave velocities with depth.
Finally, a geological interpretation is performed based on the
S-wave velocity results, the available lithological informa-
tion, and the fluid manifestations in the studied area.
Figure 3. Station distribution (squares) and their names (PV01–
PV06) in relation to the main volcanic features of the PPVC (triangles).
The Chile–Argentina international border is displayed with a dashed
line. The circles indicate points of thermal manifestations (based on
Benavente et al., 2015, and Tassi et al., 2016). In particular, the name
of those points approaching the PV-array (Gen1 and Gen2) were in-
cluded. The color version of this figure is available only in the elec-
tronic edition.
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Data Processing
Because short-period (2 Hz) stations were utilized, the
deconvolution of the instrument response constitutes the first
step of the processing procedure. Despite the corner fre-
quency of 2 Hz, comparative analyses with broadband sen-
sors prove that accurate amplitudes are still obtained down
to 0.1 Hz, given that the data are corrected for the instrument
response (Weemstra et al., 2017). Therefore, we deal with
accurate ground velocity spectral amplitudes, which allows
us to carefully select the frequency range for further process-
ing of the data and to perform the polarization analysis; these
two processing steps are detailed below in this section. Be-
cause the data were recorded by the same type of instruments,
a correction for the instrument response is not necessary for
the computation of the cross correlations. Nevertheless, the
instrument response was corrected, and we proceeded to use
the deconvolved traces also for the computation of the cross
correlations because the obtained dispersion curves (DCs) do
not suffer from such processing.
To retrieve an accurate estimate of the desired parts
of the GFs, all the noise sources must be illuminating the
stations with equal energy levels (Draganov and Ruigrok,
2015). If this is not the case, information from weaker
sources is lost in the averaging process, thus creating illumi-
nation gaps and resulting in erroneous GF retrieval. There-
fore, normalizing the amplitude of the recorded noise will
homogenize the energy contributions. Similarly, the presence
of recurrent narrowband sources can deteriorate the cross
correlations and consequently the estimated GFs (Bensen
et al., 2007). To overcome these issues, we applied a time–
frequency spectral normalization (Shen et al., 2012).
We performed spectral analysis to select the useful fre-
quency range. For this, we computed functions of power
spectral density (PSD). Only a limited range of wavelengths
can be used for an accurate estimation of the GFs (Bensen
et al., 2007; Picozzi et al., 2009). For each station pair, we
used wavelengths shorter than the interstation distance. Based
on the PSD values between the different frequency bands and
the interstation distances, the frequency band between 0.8 and
4 Hz was selected. As an example, Figure 4 shows the PSD for
one of the stations (PV06) for 45 days (1 March–16 April
2012). The general spectral features are similar over the sta-
tions and roughly sustained over the entire recording period
(Casas et al., 2014).
Several seismic sources located in the area of the PPVC
influence the noise records at the stations. The origin of the
main noise sources present near the studied area may be
related to tectonic seismicity, ocean waves, meteorological
effects, volcanic processes, running brooks, and anthropo-
genic activity. The seismic energy from these contributions
changes in space and time, particularly when the working
range of frequencies of interest is higher than that commonly
used in seismology for regional-scale tomographic studies
(less than 1 Hz, Bonnefoy-Claudet et al., 2006; Picozzi et al.,
2009). An in-depth analysis of the types of sources present in
the area over the frequency range of interest and of their tem-
poral and spatial variability is beyond the scope of this work;
however, the knowledge of the dominant directions of the
noise wavefield over time is essential for an accurate retrieval
of the empirical GF (Mulargia, 2012; Wapenaar and Thor-
becke, 2013; Nakata et al., 2016). We estimated the directivity
of the noise wavefield over the recording period using the
degree of polarization (DOP) method (Schimmel and Gallart,
2004).
The DOP is an alternative to techniques more generally
used in seismology (e.g., beamforming), which sometimes
do not provide reliable results due to the array geometry
and/or the frequency range of interest. DOP allows the iden-
tification and enhancement of polarized signals arriving to a
station while suppressing less polarized signals (i.e., enhanc-
ing certain directions and suppressing others, which means
that it analyzes the illumination directions). Once illumina-
tion directions are obtained at each of the stations, a joint
interpretation is performed across the array to estimate the
directivity of the noise incident at the array.
We applied DOP to nonoverlapping windows over the
entire recording period. An analysis to select the window
length (i.e., number of days) was performed. We used win-
dows of different lengths and analyzed which window would
be appropriate to identify the main spatiotemporal changes of
the wavefield. Our analysis showed that a trade-off between
two effects is present. Using short windows led to the domi-
nance of low-repeatability sources, that is, noise sources that
illuminated a certain receiver pair incidentally. On the other
hand, a large window downweighs the effect of several
sources; that is, if several noise sources illuminate the array
along different paths, the strongest will dominate while the
others will be suppressed. After performing tests with
different lengths, we chose 14 days as the window length in
the directional estimate of the noise, as seismic energy among
Figure 4. Power spectral density (PSD) function calculated for
the period 1 March–16 April 2012, for one of the stations (PV06)
located in the area of the PPVC during 2012. The spectral ampli-
tudes were normalized by the maximum amplitude during this
period of time. The color version of this figure is available only
in the electronic edition.
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the subsequent windows are satisfactorily coherent. The re-
sults of DOP for two of the windows are shown in Figure 5:
the left plot shows the results for every station, and the right
plot indicates the selection of the station pairs with sources in
the stationary-phase area (arrows). This selection was per-
formed by an estimation of the dominant directions of the
noise wavefield, which are indicated by a significant number
of DOP values higher than 0.5. A time interval for a station
pair is selected for further processing; that is, averaging, if en-
ergy propagates along the line that passes through those sta-
tions for frequencies inside the frequency band [0.8, 4] Hz,
even if a nonnegligible amount of energy is present along other
directions. Based on the linearity values calculated by the
algorithm, we estimate the uncertainty in the directivity results
at around 8° (De Meersman et al., 2006). Thus, we select the
station pairs for which the connecting line differs in less than
8° from a dominant direction of illumination for that station
pair. For example, the station pair PV05–PV06 is selected
for the period presented in Figure 5a, but not the station pair
PV04–PV05; the station pair PV01–PV06 is selected for the
period presented both in Figure 5a and 5b because, taking into
account the 8° uncertainty, the path connecting the two stations
crosses (the corners of) a dominant illumination direction.
Averaging all of the selected periods for each station pair
allows us to say that the polarization analysis (i.e., directiv-
ity) helped improve the energy level of the signals along the
Figure 5. Estimate of the dominant direction of the noise wavefield by application of a polarization analysis for (a) 11–24 January 2012
and (b) 4–17 April 2012. For every station, results are shown by a polar illustration in which the angle relative to the north direction represents
the back azimuth (0°–360°), and the radius represents the frequency values (0.3–4.5 Hz, moving from the center out, respectively). Note that
the palette for the normalized amplitudes saturates for values higher than 0.5. The right plot indicates the selected station pairs (connected
with lines). Nonactive stations for the period of interest are shown with triangles in the left plot. The color version of this figure is available
only in the electronic edition.
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directions of interest of the noise wavefield. Figure 6a and 6b
shows the average plots for the station pairs related to PV03
and PV06, respectively. One should note that some energy is
still aligned with out-of-line directions, likely degrading the
quality of the calculated GFs. Nevertheless, on the whole,
propagation energy aligned with the stations is dominant.
The GF for a pair of stations is retrieved by cross cor-
relating the records at two stations. In this work, the above-
mentioned instrument deconvolution and data normalization
procedures were applied to time windows of 1-hr length and
then stacked after cross correlation to obtain daily GFs. It is
important to note that a daily GF was computed only for days
during which the considered station pair was aligned with a
dominant direction of the noise wavefield. In this way, we
ensure that we preferentially consider sources in the station-
ary-phase region for the accurate retrieval of the ballistic sur-
face-wave part of the GFs. As for the retrieval of the surface-
wave part of the GFs, we used the vertical-component
recordings of the stations, because this way the retrieved
waves will be Rayleigh waves. The obtained full-band (i.e.,
[0.8, 4] Hz) GFs are organized by interstation distance and
shown in Figure 7. The spatial dependence of the surface-
wave velocity due to the highly heterogeneous nature of vol-
canic areas could explain the variation in arrival times for the
different interstation distances (and azimuths). The gray rec-
tangles, which are only illustrative, delimit the time required
for retrieved ballistic surface waves to traverse the distance be-
tween each station pair. For this illustrative purpose, we used
velocities between 0.2 and 0:8 km=s to estimate expected
arrival times. We also utilized shallow local earthquakes (with
epicentral distances less than 350 km) to estimate the average
surface-wave velocity for the area of the PV-array (see the
Appendix for details). The obtained average surface-wave
velocity of 0:4 km=s coincides with that obtained from the
Figure 6. Averaged degree of polarization (DOP) results for (a) PV03 and (b) PV06. The averaging was performed using only the time
intervals that were selected as containing seismic energy along the line of interest. Straight lines display the back azimuth of the station pairs
of interest. The color version of this figure is available only in the electronic edition.
Figure 7. Retrieved Green’s functions for the station pairs in the
PV-array organized by interstation distance. Straight lines denote
constant velocities as a reference and gray-shaded rectangles dis-
play the times at which retrieved surface waves arrive. Dashed lines
represent the estimated average surface-wave velocity for the area
enclosed by the stations (see the Appendix). The color version of
this figure is available only in the electronic edition.
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ambient noise (see Fig. 7). Figure 7 also shows nonnegligible
amplitudes at shorter times, that is, high velocities. These
higher velocity waveform amplitudes may be due to seismic
energy propagating (nearly) perpendicularly to the line that
passes through the stations involved but could not be attenu-
ated due to insufficient destructive interference.
The causal part of the GFs (i.e., amplitude values for the
positive times of the seismogram) is shaped by the seismic
energy propagating from the virtual source toward the receiver.
Similarly, the acausal part of the GFs (i.e., the negative times)
is shaped by the seismic energy that propagates from the
receiver toward the virtual source. Thus, the noise sources
behind both stations are used to construct the causal and the
acausal part of the GFs. To retrieve both times with the same
amplitude, the noise from both directions (from source to
receiver and from receiver to source) should be at the same
energy level. But even in such a case, persistent energy propa-
gating along a direction other than these two might cause in-
terference with the retrieved causal or acausal surface-wave
arrivals and make it appear to be at an earlier or later time.
Another case of inequality is when, for example, the energy
from the source to the receiver propagates along the line
connecting the two, while the energy propagating from the
receiver to the virtual source make a small angle with that line.
In this case, the retrieved surface wave at acausal times will
appear at an earlier time. Both of the above cases are caused
by not having omnidirectional illumination of the station pair
and, thus, insufficient destructive interference outside the sta-
tionary-phase zone (e.g., Wapenaar and Thorbecke, 2013; Xu
and Mikesell, 2017).
The dispersion of surface-wave energy is commonly
exploited to estimate the S-wave velocities of the medium
through which the surface-wave energy propagates (Aki and
Richards, 1980; Xia et al., 1999; Haney and Tsai, 2017). A
surface-wave DC provides information on the surface-wave
velocity values as a function of frequency for a given station
pair. Based on the retrieved GFs, we made use of the causal,
acausal, or summed causal and acausal part of the trace for
the calculation of the DC. This analysis provides the oppor-
tunity to filter out out-of-line directions of the noise wave-
field. The choice of which part to use was done separately for
each station pair and based on the analysis of the dominant
directions of the noise wavefield. For a station pair, we chose
the causal part when the dominant noise direction is from the
virtual source to the receiver. When the dominant noise di-
rection is from the receiver to the virtual source, we chose the
acausal part. When the noise illumination from both direc-
tions, as described above, is comparable, we sum the causal
and acausal part. We obtained the group-velocity DCs for the
retrieved ballistic surface-wave part of the GFs through the
measurement of the arrival time of the propagated energy
after application of several narrowband filters (e.g., Bensen
et al., 2007). An example of a group-velocity DC for one of
the station pairs is shown in Figure 8. The computation of the
error bars is based on the analysis of the energy distribution
in the frequency–velocity field. Clear maximum amplitudes
in the field provide lower errors than those in which the
maximum amplitudes spread over a relatively large area of
the frequency–velocity field.
Rayleigh-Wave Tomography
To estimate the Rayleigh-wave velocities as a function of
frequency for the area enclosed by the stations, we performed
tomographic inversion using the software PRONTO (Aldridge
and Oldenburg, 1993). PRONTO uses an iterative tomo-
graphic inversion procedure based on a ray-tracing algorithm
and finite-difference travel-time computations. Its advantages
are the accurate and rapid computation of forward models and
the incorporation of constraints to the inverse solution from
geological or geophysical information. To improve the stabil-
ity of the procedure, this algorithm applies linear equality
constraints to the slowness model, instead of to model pertur-
bation at each iteration. We also imposed a smoothness con-
straint on the results. Using a background velocity model as
a reference, smoothing weights are defined in the objective
function, and thus spatial variations are constrained. We
performed a grid search along the zeroth-, first-, and second-
derivative weights for the combination of parameters to pro-
vide a smooth solution with the smallest residuals.
To test the resolution of the PV network, we performed a
checkerboard analysis (see Fig. 9a–c), using a 2D spatial grid
that covered the area of interest with an interspacing distance
of 130 m. Travel times are computed (see ray-path density in
Fig. 9b) and the inversion is performed (see results in Fig. 9c).
Checkerboard results suggest that reliable velocities are es-
timated for the area enclosed by the stations. The section of
inverse solution with no ray coverage is masked in white.
The tomographic inversion procedure is applied to the
retrieved GFs to each frequency between 0.8 and 4 Hz at a
0.1 Hz interval. The results for 1–3 Hz are shown in
Figure 9d, 9e, and 9f, respectively. These results indicate
higher velocities at the northeast and the southwest side of
the PV-array area for all the frequencies.
Figure 10 shows a histogram of the time residuals of all
the traced ray paths; that is, from all the station pairs for all
the frequencies of the tomographic solution. As expected,
Figure 8. Dispersion curve obtained for the station pair PV02–
PV04. In this example, the interstation distance is 2.16 km. The
color version of this figure is available only in the electronic edition.
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most of the time residuals are close to zero seconds. The
smallest time residuals are in the frequency band [1, 3] Hz.
For some frequencies, the inversion is not well constrained
due to the small number of stations, which implies a small
number of rays and their incidence angles on each of the in-
version cells. Therefore, Figure 10 differs from a Gaussian
distribution. Even though the maximum residuals are around
1 s, they are just ∼5% of the amount of ray paths that con-
verged to 0 s and are relevant to the highest frequencies of the
inversion procedure. Thus, the results are sufficiently reli-
able. A larger number of rays with a broad range of incidence
angles are required over the area of interest to obtain a well-
constrained high-resolution result. Nevertheless, this work
provides a reliable first estimation of the S-wave velocities
for the area.
Depth Inversion
The inversion procedure by which surface-wave DCs
are employed to retrieve the S-wave velocity distribution
as a function of depth was performed using the procedure
developed by Haney and Tsai (2017). We adapted their pro-
cedure for processing a grid of DCs, which are obtained from
the tomographic solution. With this procedure, for the solu-
tion of the forward problem, surface-wave velocities are
computed with the eigenvalue/eigenvector method proposed
by Lysmer (1970). According to the method, layers must be
thin relative to the wavelength to ensure accuracy. The inver-
sion is based on the work of Kausel (2005), who uses the
finite-element method to derive a matrix formulation of the
forward problem. Then, the inverse problem can be solved
using matrix perturbation theory. An initial model is provided
by use of the nonperturbational Rayleigh-wave inversion in-
troduced by Haney and Tsai (2015). Given a sufficiently large
number of layers, the standard deviation of the observed data,
and the chi-squared boundary values to constrain the accept-
able models, the inversion of Haney and Tsai (2015) is de-
signed to provide an estimate of the overall behavior of the
true model by utilization of a weighted-damped least-squares
regularization.
The grid of points previously utilized to obtain the tomo-
graphic images (see the Rayleigh-Wave Tomography sec-
tion) is used in the inversion procedure for the retrieval of
the S-wave velocities. At each point in the grid, the tomo-
graphically derived group velocities are extracted. In this
way, we have a group velocity DC at each grid point. Each
DC is then inverted for S-wave velocity with depth. A non-
uniform layering for Rayleigh-wave inversion is performed






























Figure 9. Utilization of PRONTO software. (a) Proposed velocity model for the checkerboard analysis. (b) Ray-path density per in-
version cell. (c) Inversion for the velocity model proposed in (a). (d–f) Inversion of retrieved Green’s functions for 1, 2, and 3 Hz, respectively.
The color version of this figure is available only in the electronic edition.
Figure 10. Histogram of the time residuals from all the station
pairs for all the frequencies of the tomographic solution. The color
version of this figure is available only in the electronic edition.
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to a depth of 500 m (hereafter, inversion layers), so that these
layers are thin enough compared with the working wave-
lengths. The selection of 30 inversion layers in the first
500 m is an initial condition for the applied methodology
to accurately converge during the inversion. From the initial
model, perturbations in phase velocity are related to pertur-
bations in material properties at each iteration, resulting in
the relatively smooth S-wave velocity profiles. The results
are shown in Figure 11a–d. This methodology provides an
overall velocity estimate for the actual subsurface; thus, a
particular velocity value for one of the proposed inversion
layers is senseless without considering the surrounding veloc-
ity layers. This means that subsurface features are described
by a group of inversion layers. To show the velocity changes
with depth, Figure 11a presents all of the S-wave velocity pro-
files (solid curves) and the initial model (squares). The same
initial model was used for every grid-point inversion because
the S-wave velocity changes are not expected to be large,
which is supported by the obtained velocity profiles. Fig-
ure 11a leads to the interpretation of two layers for the subsur-
face down to the investigation depth limit of about 350 m. The
shallower layer is located in the first 70 m of the subsurface
and is characterized by a low velocity, that is, 300–400 m=s.
From 70 m to (at least) 350 m depth, a higher velocity layer is
present ranging from 450 to 570 m=s. Figure 11a also shows
that the shape of the curves are similar among the nodes.
Figure 11b–d exhibits the spatial distribution of veloc-
ities at several depths. The images from the different depths
indicate that the higher velocities are located at the north and
southwest of the area enclosed by the stations. In addition,
the second high-velocity regions are located at the very south
and the northeast of the array. In accordance, a low-velocity
band is retrieved for the area between the high-velocity
zones.
Figure 12 shows the quality of the depth-inversion sol-
ution. Figure 12a–c presents the observed DC, the initial DC
for the inversion algorithm (the same curve for every DC to
invert), and the DC associated with the final depth-inversion
solution for the grid points containing three of the stations of
the array (i.e., PV02, PV03, and PV06). The final solution
fits the data under acceptable parameters, which are defined
by the uncertainties in the observed data. Figure 12d shows
the distribution of root mean square (rms) S-wave velocity
errors for the area enclosed by the stations. Figure 12 indi-
cates that the final solution is a good solution to predict the
data, as the rms values do not exceed 14 m=s.
Interpretation of Results and Discussion
Several studies reported similar velocity values in vol-
canic areas, for example, Petrosino et al. (2002) at Stromboli,




Figure 11. Results of the S-wave inversion procedure. (a) S-wave velocity profiles for each of the grid points of the area under study. The
curve marked with squares depicts the initial model for the inversion. (b–d) S-wave velocity distribution at a depth of 60, 140, and 200 m,
respectively. The color version of this figure is available only in the electronic edition.
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et al. (2006) at Arenal, Costa Rica. In particular, Saccorotti
et al. (2003) state that in spite of the differences in the
lithological settings across volcanoes worldwide, for those
dominated by volcanic sediments at the surface, the retrieved
velocity structure of their shallower subsurface (i.e., down to
∼500 m) remains fairly constant. Although this assertion
does not by itself validate our results, it is used as a reference
for the probable velocities retrieved in the area of the
PV-array.
The resolution of the obtained velocity results is limited
by the geological conditions and the acquisition geometry.
The first is defined by the inherent high complexity of the
studied active volcanic area (e.g., compositional, structural,
porosity, lithology, and fluid-content variations); the second
is described by the limitations imposed by the recording
array and source distribution (e.g., number of stations, their
distribution, and the useful frequency range). The applied
methodology is appropriate to these particular initial geologi-
cal and acquisition conditions, as it provides an overall
velocity estimate for the actual subsurface. Therefore, inter-
pretations are based on the overall behavior of the velocity
values.
The limited geological information available for the area
of the PV-array (Lemus Hernandez, 2010; Tapia Silva, 2010)
indicates a subsurface composed of eroded lavas and pyro-
clastic rocks (basaltic, dacitic, and andesitic material) in its
shallower part, which is down to more than ∼100 m from the
surface, followed by andesitic–basaltic volcanic sediments in
its deeper part, which is ∼200 m thick. These are the Volcán
Peteroa-Azufre and Cola de Zorro formations, respectively.
We interpret our results (see Fig. 11a) as representing these
two shallow units, which show slight velocity changes in
the area (see Fig. 11b–d). Limited information exists about
the characteristics of the subsurface beneath the PV-array.
Therefore, based on the inherent heterogeneity of this volcanic
area, we cannot discard the possibility that slight horizontal
changes in lithology (caused by lateral variations of the sub-
surface materials—in the same layer, or between layers likely
due to the nonhomogeneous thicknesses of the layers—or due
to structural features like faulting), porosity, portion of the
rock saturated by fluid, or type of fluids saturating the porous
rock contribute to the observed velocity variations.
Volcanic rocks present a great variety of porosity types.
According to the genesis of the rocks, these types are classi-
fied in primary, associated with the origin of the rock, or sec-
ondary, associated with the interaction between the rock and
its environment (Sruoga and Rubinstein, 2007). In the case of
primary-porosity rocks, a change in porosity for values higher
than a threshold (i.e., higher than the critical porosity of the
rock) causes a very small velocity change; to the contrary, for
porosities lower than this threshold, significant velocity varia-
tions are observed as a result of a relatively small porosity
(a) (b)
(d)(c)
Figure 12. (a–c) Observed dispersion curve (stars), initial Rayleigh-wave velocity model for depth inversion (diamonds), and dispersion
curve of the final depth-inversion solution (squares) for the grid points containing stations PV02, PV03, and PV06, respectively. (d) Root
mean square (rms) S-wave velocity errors for the area enclosed by the stations. The color version of this figure is available only in the
electronic edition.
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variation (Mukerji and Mavko, 2006). As an example of the
effect of secondary-type porosity, Zamora et al. (1994) show
that the S-wave velocity due to vesicular and fissural features in
the same volcanic material differ even by 30%. Volcanic areas
generally present a combination of porosity types, leading to a
wide range of porosity values. Therefore, specific characteri-
zation of porosity features in the area is required to, at least,
constrain the likely velocity variations due to porosity.
Differential saturation in a porous rock might cause sig-
nificant velocity changes. Zamora et al., (1994) estimates a
maximum S-wave velocity variation of ∼20% between the
dry and water-saturated rock in the first kilometer of the sub-
surface in Campi Flegrei, Italy; Adam and Otheim (2013)
model velocity variations in a porous basalt rock and identify
variations of ∼10% when water is replaced by liquid CO2.
Several studies have also estimated velocity variations lower
than 10% (e.g., Entwisle et al., 2005; Vanorio et al., 2002).
Nevertheless, laboratory measurements use ultrasonic
frequencies. At these frequencies (i.e., 0.1–1 MHz), velocity
values are affected by dispersion and scattering processes
different from those present at the seismic frequencies rel-
evant to typical volcanology studies (i.e., 0.1–10 Hz; Lesage
et al., 2018). Then, calculated velocities are only a rough
estimate of the actual seismic velocities.
Based on the works of Benavente et al. (2015) and Tassi
et al. (2016), the circles in Figure 3 indicate the location
of several thermal manifestations in the area (i.e., hot springs,
bubbling pools, mud pools, fumaroles, and/or steaming
grounds). Table 1 (extracted from Tassi et al., 2016) shows
the results of the analysis for the volcanic fluids collected at
each sample point. Some of these thermal points are located
along the west side of the PV-array (those described in
Table 1). The geochemical analysis of the fluids collected at
the western area reflects a subsurface locally saturated by
water. Even though no estimates of the dimensions of the
water-saturated rock volume have been provided in Tassi
et al. (2016), there is no physical reason to think that this
volume is confined solely to the point where the gas samples
were captured. Therefore, along the western zone of the PV-
array, the saturated volume has a strong correlation with the
location of low S-wave velocity values. Given a porous rock
saturated by at least ∼15% of gas, it has been observed (Tok-
soz et al., 1976; Hamada, 2004) that nearly all of the shear
deformation is absorbed by the porous portion. Thus, the
shear modulus is hardly affected causing the S-wave velocity
changes to be largely related to density changes. Then, a sig-
nificant percentage of the reduction in velocity in the western
area of the PV-array is potentially related to the existence of
hydrothermal fluids and associated chemical processes. The
chemical processes associated with hydrothermal fluid flow
alter the lithology and porosity of the rock (Pola et al., 2012).
Thus, the most probable scenario for the western area of the
PV-array is a subsurface characterized by particular satura-
tion, lithology, and porosity conditions.
In volcanic areas, physical parameters (such as porosity
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Therefore, the association of seismic results to the physical
features present in an area requires, at least, a constraint to
the physical parameters, which is achieved by specific analy-
ses of the rock properties.
The spatial S-wave velocity contrasts are roughly pre-
served in depth at least down to the investigation depth limit
(i.e., about 350 m), which guides us to hypothesize that the
contrast of subsurface characteristics in the area is similar at
these depths. Nevertheless, one should note that the closer to
the maximum depth of investigation, the less sensitive the
results are to subsurface parameters. Thus, velocity contrasts
could be slightly underestimated at these depths. In addition,
the low S-wave velocity values extend from the western area
through the center of the array and to the southern section.
The observed velocity distribution indicates that the subsur-
face characteristics (i.e., lithology, porosity, and saturation
of the rocks and its dominant components—gas or water) are
probably similar along the S-wave low-velocity belt. Further-
more, we interpret the higher velocity values as zones char-
acterized by variations in the composition of the layers (due
to depositional or structural causes), or porosity, and/or a re-
duction of water content (likely replaced by gas); each of
them contribute to enhance the S-wave velocities variations.
Nevertheless, it is clear that further geochemical, geophysi-
cal, and geological studies are required to develop a complete
and accurate understanding of the subsurface characteristics.
Forecasting of volcanic behavior is a multidisciplinary
process based on analytical studies of volcanic samples, ex-
perimental investigations, theoretical modeling of the dynamic
magmatic systems, and simulation of the geophysical signals,
eruptive behaviors, and hazardous phenomena (Sparks, 2003).
These studies require a constraint of the implicated variables
(e.g., lithology, structures, porosity, type and saturation of
fluids, and proximity of a water reservoir to a magma batch,
among other variables) that influence the physical–chemical
processes occurring in the volcanic area. Thus, knowledge
of subsurface characteristics is essential to subsequently ob-
tain an accurate forecast of volcanic behavior.
No accurate forecasts have been developed at Peteroa
yet, likely a consequence of insufficient information about its
dynamics geology subsurface properties and processes. Our
results do not suggest a direct explicit improvement in fore-
casting at Peteroa. However, results are a contribution to the
knowledge of the subsurface of a poorly understood region
located at the east of the active volcano. This contribution is
expected to be used by imminent future studies for the char-
acterization of the area, and, in a second step, for specific
studies aimed to forecast the Peteroa dynamics. Our results
are also expected to be used by characterization studies that
precede mitigation risk analyses, as knowledge of the subsur-
face mechanical properties, structures, lithology, porosity,
fluid content, among other variables, are relevant information
in defining the hazardous areas located around a volcano
(Tilling, 1989; Felpeto et al., 2007).
Conclusions
The accepted mechanism by which the PPVC developed
their last eruptions is the development of fractures, which
caused pressure changes and consequently the movement of
fluids toward the surface. The western part of the target area
present fluid manifestations and a subsurface saturated by
water. Previous works interpret the likely presence of magma
approaching the area, which warrants the importance of its
study. Furthermore, several measurements of surface observ-
ables are performed in the area of the Peteroa. Knowledge of
the subsurface parameters could further understanding of the
surface activity and thus improve the decisions of the local
authorities in cases of a volcanic unrest.
We applied SI to ambient-noise data recorded by a seismic
array of six stations from the temporary network MalARRgue,
which recorded ambient noise in 2012 in the Malargüe region,
Mendoza, Argentina. The six stations we used were located
along the eastern flank of the Peteroa Volcano, the current ac-
tive edifice of the PPVC, to retrieve the S-wave velocity struc-
ture down to about 350 m. We analyzed the main directions
of the ambient-noise wavefield at each timewindow during the
recording period. For application of SI, we then selected the
station pairs whose stationary-phase area for ballistic surface
waves was aligned with one of the main directions of the noise.
Therefore, we assured the retrieval of more accurate surface-
wave GFs. Using the retrieved ballistic Rayleigh-wave arrivals,
we measured the group-velocity DCs, which were used to
obtain spatial maps of surface-wave velocities through a fre-
quency-dependent tomographic inversion. The retrieved veloc-
ity values are coherent and match the estimation of the average
surface-wave velocity for the area derived from local earth-
quakes. Dispersion inversion across the tomographic grid was
performed to obtain the 3D S-wave velocity structure. From
these inversions, we infer the presence of two layers. The shal-
lower layer is located from the surface down to about 70 m
depth and is characterized by S-wave velocities between 300
and 400 m/s. The second layer extends at least down to about
350m depth with S-wave velocities increasing with depth from
450 to 570 m/s. These two layers correspond to the first two
units of the stratigraphic column describing the study area. Sli-
ces at different depth values indicate zones of higher and lower
S-wave velocity that are relatively consistent in depth, at least
down to about 350 m. This is confirmed by the profiles shown
in Figure 11a. Even though the magnitude of the velocity con-
trasts slightly varies with depth, it is clear that the sign of the
contrasts remains constant for the majority of the profiles. It
means that the local maximum and minimum values do not
change along depth. Higher velocities are located at the north-
east and the very southwest parts of the area enclosed by the
stations. Lower velocities are situated in between, along a
northwest–southeast-trending feature.
The intrinsic heterogeneity of this volcanic complex, in
addition to the close proximity of sample points that have
geochemical analyses and a portion of the area with low
S-wave velocities, leads to a joint geological interpretation.
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We interpret the velocity variations as caused by the contri-
bution of compositional changes, the presence of structural
features (e.g., faults), porosity changes, and/or differential
saturation of the porous rock. Nevertheless, the limited avail-
able geological information in the zone is not sufficient to
accurately estimate the percentages due to each contribution.
The western zone of the area under study is characterized by
a subsurface locally saturated by water. The subsurface char-
acteristics (lithology, porosity, dominant type of fluid—gas
or water—and saturation of the fluids in rocks) are likely
similar along the low S-wave velocity area.
The results contribute to the knowledge of the subsurface
properties of the PPVC. This information is to be used by
characterization studies which precede volcanic risk analyses
and forecasting investigations.
Estimating the velocities along a wide range of depths
requires a broadband of frequencies and interstation distan-
ces. S-wave velocities of the subsurface down to about 350 m
were estimated using interstation distances between 0.4 and
2.1 km and frequencies from 0.8 to 4 Hz. We propose that
future works complement the results obtained in this study
through the application of SI to records from an array with
higher interstation distances to estimate deeper P- and S-
wave velocities, in particular to the depths expected for the
location of the magmatic reservoirs in the PPVC.
Data and Resources
The seismic records utilized in this work were provided
by the Malargüe seismic array (MalARRgue project). The
data are freely available and can be downloaded from the
database of Incorporated Research Institutions for Seismol-
ogy (IRIS). Maps were created with Global Mapping Tools
(GMT, v.5.2.1) and Maptitude software (Student–Teacher
License SW, v.2017). Deconvolution was applied by utiliza-
tion of Portable Data Collection Center toolkit (PDCC, IRIS)
and the ObsPy Python-based programming package. The
script for the polarization analysis was provided by Martin
Schimmel, programmed with GNU Fortran. The computa-
tion of the cross correlations and the dispersion curves, the
tomographic inversion, and the inversion for the S-wave
velocities were performed offline combining a commercial
software package (MATLAB, the MathWorks, Inc., Natick,
Massachusetts, available at www.mathworks.com/products/
matlab, last accessed February 2018) and GNU Fortran.
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Appendix
Estimate of the Average Surface-Wave Velocity
Using Local Earthquakes
To validate the velocities obtained in this work by
processing the noise data, we utilized the records of a group
of local earthquakes to estimate the Rayleigh-wave velocities
for the area enclosed by the PV-array (Kästle et al., 2016).
Using the Incorporated Research Institutions for Seismology
(IRIS) Earthquake Browser, we selected seismic events that
occurred in 2012 with magnitudes greater than Mw 4 and
depth less than 50 km (see Fig. A1). The events were chosen
such that they are located roughly to the west of the PV-array
(13 events for further processing and analysis), because it al-
lowed a rough control of the direction of the seismic signals.
Extracting a window containing the surface waves for
each event for each of the stations and filtering over the same
frequency range as utilized for the noise data, we applied the
maximum averaged cross correlation (MACC) method.
MACC was developed by Frankel et al. (1991) and updated
for volcanic areas by Almendros et al. (1997) and Almendros
(1999). Casas et al. (2014) also applied MACC to estimate
the apparent P-wave velocity in the area enclosed by the PV-
array using the recorded volcano-tectonic events, resulting in
an average apparent value of 1:1 km=s.
Figure A1. Local earthquakes used to estimate the average Rayleigh-wave velocity for the area enclosed by the PV-array. The color
version of this figure is available only in the electronic edition.
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Specifying a range of possible apparent slowness and
back-azimuth values, a time-window length for correlation,
a frequency range of processing, and the length of the data to
use, MACC estimates the back azimuth of an event and the
slowness of the waves propagating throughout the area
enclosed by the stations. Naturally, the obtained slowness
is related to the type of waves contained in the input data.
Therefore, we used only input data, including the surface
waves of the selected events.
MACC calculates the correlation coefficients of running
correlation windows for all the possible back-azimuth and
slowness values. From the selected events, correlation win-
dows with the greatest correlation coefficients were accepted.
No spatial filters were applied to the data before processing,
so seismic energy arriving from any direction at those times
would be also taken into account by the MACC method. It is
clear that the energy released by the earthquakes is much
greater than that of any ambient-seismic noise; however, the
algorithm could also differentiate it. Then, to avoid windows
dominated by waves coming from a direction different of that
of the event, only waves with a back azimuth between 240°
and 300° were selected. Finally, no constraints were applied
to the slowness values of the correlation windows.
The results are shown in Figure A2. The presence of
body waves propagating along the array might influence the
time windows to converge at lower slowness values (higher
velocities). Still, we observe that a majority of the windows
converge to slowness values between 2.25 and 3:5 s=km,
or velocities of ∼0:29 and 0:45 km=s. An average value of
0:4 km=s is computed over the array. These results corrobo-
rate the velocities estimated from the noise correlations.
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Figure A2. Results of the maximum averaged cross correlation
(MACC) method. (a) Number of windows converged to back azi-
muth values and (b) number of convergent windows per apparent
slowness. The color version of this figure is available only in the
electronic edition.
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Cap´ıtulo VIII
Monitoreo s´ısmico del Complejo
Volca´nico Cotacachi-Cuicocha
VIII.1 Metodolog´ıa
Las correlaciones entre las componentes de una misma estacio´n (autocorrelaciones y correlaciones
cruzadas) permiten obtener una estimacio´n de la coda de la funcio´n de Green, es decir, aquella energ´ıa
redistribuida en el subsuelo por interaccio´n con las heterogeneidades all´ı ubicadas. Estas funciones
de correlacio´n, obtenidas en el tiempo, pueden ser, entonces, utilizadas para describir los cambios
subsuperficiales ocurridos a lo largo del tiempo de registro.
La metodolog´ıa aplicada consiste en la construccio´n y comparacio´n de dos trazas, una representativa
de un estado de referencia del subsuelo, y otra de un estado particular del mismo, aquel que se
pretende caracterizar. Una de las ventajas de esta metodolog´ıa es permitir prescindir de la construccio´n
de las funciones de Green para la precisa estimacio´n de las velocidades del subsuelo. Una similar
distribucio´n espacial de las fuentes en el tiempo resulta suficiente para lograr una precisa estimacio´n
de los cambios de velocidad s´ısmica del subsuelo. Un error relativo de ∼20% es esperable ante la
continuidad espacio-temporal del 50% de las fuentes (Hadziioannou et al., 2009).
A ra´ız de su emancipacio´n de las limitaciones impuestas por la utilizacio´n de pares de estaciones, la
metodolog´ıa implementada supone un aumento de la resolucio´n en la estimacio´n de los cambios de
velocidad del subsuelo, en su comparacio´n con aquella metodolog´ıa basada en correlaciones de una
misma componente de sensores distintos (Hobiger et al., 2014; De Plaen et al., 2016). La utilizacio´n de
las frecuencias ma´s altas conduce a un incremento de la informacio´n disponible, posibilitando un ana´lisis
ma´s preciso de las condiciones subsuperficiales.
VIII.2 Aplicacio´n
La presente aplicacio´n comprende el uso de informacio´n s´ısmica registrada entre los an˜os 2011 y
2016 por cuatro estaciones (ver Tabla VIII.1) ubicadas dentro de un radio de 7 km del volca´n
Cuicocha, centro activo del CVCC (ver Figura IV.7). Mediante interferometr´ıa s´ısmica, se estiman
las variaciones de velocidad s´ısmica ocurridas en el a´rea de influencia para cada una de las estaciones,
permitiendo caracterizar los cambios meca´nicos del subsuelo volca´nico en el periodo de registro, y,
consecuentemente, contribuir al entendimiento de la evolucio´n temporal del sistema magma´tico analizado.
VIII.2.1 Procesamiento y Resultados
La aplicacio´n de correlaciones cruzadas y el posterior ana´lisis de los cambios de velocidad del subsuelo
son instancias del procesamiento que requieren el previo acondicionamiento (pre-procesamiento) del
dato de entrada con el objeto de aprovechar el ma´ximo potencial de la informacio´n contenida en el
mismo. En este trabajo, las tareas de pre-procesamiento son realizadas empleando el programa MSNoise
(Lecocq et al., 2014), un co´digo abierto escrito en Python (Rossum and Swallow, 2011). En primer lugar,
MSNoise permite el relleno de las muestras faltantes de la serie de datos (gaps) mediante la interpolacio´n
de muestras adyacentes (para un gap menor a 10 muestras), con el objeto de proveer una continuidad
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Tabla VIII.1: Componentes, ancho de banda, y periodo de registro analizado de cada una de las
estaciones instaladas en el a´rea del CVCC.














temporal; la remocio´n del valor medio de la sen˜al, la cual indicar´ıa una amplitud espectral no nula en
el continuo (0 Hz); la segmentacio´n del dato en intervalos de un d´ıa; el suavizado de los bordes de estas
ventanas; y el relleno de ceros en el caso de d´ıas incompletos. Cada una de las tareas implementadas
conduce a un adecuado comportamiento de la sen˜al tanto en el dominio temporal como en el de las
frecuencias.
Experimentalmente, los registros para frecuencias menores a 10 Hz han demostrado una variabilidad
espacio-temporal de las fuentes de origen suficientemente pequen˜a como para asegurar el adecuado
funcionamiento de la metodolog´ıa implementada (Hobiger et al., 2014; De Plaen et al., 2016). La
informacio´n s´ısmica registrada es, entonces, filtrada en el ma´ximo rango de frecuencias de intere´s (<10
Hz), y remuestreada a 20 muestras por segundo, con el objeto de no solo liberar espacio f´ısico de memoria
sino incrementar la velocidad del procesamiento. Por u´ltimo, es destacable que la metodolog´ıa utilizada
comprenda un procesamiento por cada estacio´n individualmente, razo´n por la cual no resulta necesario
remover las respuestas instrumentales.
En la presente aplicacio´n, MSNoise es tambie´n utilizado para el co´mputo de las correlaciones entre
las componentes de una misma estacio´n (autocorrelaciones y correlaciones cruzadas, combinaciones
designadas segu´n las componentes correspondientes como ZZ, EE, NN, ZE, ZN, y NE). Con el objeto de
atenuar las amplitudes espurias (arribos no f´ısicos y ruido incoherente) en las funciones de correlacio´n
utilizadas, se selecciona una longitud de ventana de correlacio´n suficientemente larga como para que las
correlaciones resalten la energ´ıa coherente de propagacio´n, sin que esta eleccio´n conduzca a un aumento
excesivo del tiempo de ca´lculo. De esta manera, los registros diarios son segmentados en ventanas de
correlacio´n de 30 minutos (Hobiger et al., 2014).
El registro de la energ´ıa liberada por sismos cercanos o de magnitud elevada, as´ı como ciertas
irregularidades instrumentales, y fuentes de ruido no estacionarias, pueden conducir a una disminucio´n
de la resolucio´n de las funciones de correlacio´n, por ello se suprimen las amplitudes de los intervalos de la
serie temporal con amplitudes superiores a tres veces la ra´ız de la media cuadra´tica de la serie (RMS, en la
literatura cient´ıfica) (Bensen et al., 2007). Asimismo, efectos de resonancia o contribuciones diferenciales
de los procesos de atenuacio´n a distintas frecuencias conducen a un desbalance de la energ´ıa de la sen˜al a
lo largo del espectro de frecuencias. La energ´ıa contenida en las mayores frecuencias otorga informacio´n
esencial para el incremento de la resolucio´n de los resultados, sin embargo, la misma eventualmente
es superada ampliamente por las de menor frecuencia. Se aplica entonces, una compensacio´n de estos
efectos a partir de una normalizacio´n en el dominio frecuencial (blanqueo espectral), paso que es omitido
para las autocorrelaciones, para las cuales solo se tiene informacio´n del espectro de amplitud.
Las ventanas de correlacio´n pre-procesadas son, entonces, correlacionadas sin solapamiento y apiladas
de manera lineal, permitiendo una atenuacio´n de los arribos no f´ısicos y del ruido incoherente para las
trazas de cada uno de los d´ıas. La informacio´n u´til para la descripcio´n del subsuelo se encuentra en
los tiempos ma´s cercanos al origen, por lo que solo una ventana de tres minutos (1.5 minutos desde
la posicio´n central) es finalmente utilizada (por cuestiones gra´ficas, la Figura VIII.1 solo muestra una
ventana de dos minutos centrada en el origen).
Con el objeto de establecer un control sobre cada uno de los para´metros involucrados, en particular,
los intervalos de frecuencia, la ventana temporal de ana´lisis, la utilizacio´n de la parte causal, acausal, o
su promedio; y la estimacio´n de los errores, el ana´lisis de los cambios de velocidad subsuperficiales es
realizado por co´digos de propio desarrollo.
La descripcio´n de la evolucio´n temporal de la velocidad del subsuelo se basa, fundamentalmente, en la
107
VIII.2. APLICACIO´N
(a) CUSW(NZ) (b) CUSE(EN)
Figura VIII.1: Funciones de correlacio´n obtenidas para las estaciones (a) CUSW y (b) CUSE para las
combinaciones NZ y EN, respectivamente; para el rango de frecuencias [2, 4] Hz. Por razones gra´ficas,
las trazas solo muestran un intervalo temporal de dos minutos centrado en el origen.
comparacio´n de una traza de referencia, representativa de un estado de estabilidad del subsuelo, y una
traza transitoria, representativa del estado circunstancial del mismo. La traza s´ısmica de referencia se
construye por el apilamiento de una cantidad suficientemente grande de funciones de correlacio´n diarias
asociadas a un periodo de estabilidad del sistema a analizar. En este trabajo, la traza de referencia es
construida mediante el apilamiento de funciones de correlacio´n diarias asociadas a un periodo de mı´nima
actividad observada en el a´rea del CVCC (ver Figura VIII.2), espec´ıficamente, entre los d´ıas 11 de enero
de 2013 y 26 de enero de 2016.
Las trazas transitorias corresponden a las funciones de correlacio´n diarias, o a un apilamiento de un
grupo de ellas para un intervalo temporal seleccionado en el caso de que, individualmente, presenten una
escasa estabilidad de las variaciones de velocidad en el tiempo. Esta estabilidad es evaluada a partir
de un ana´lisis del coeficiente de correlacio´n entre la traza de referencia y las trazas transitorias, para
un nu´mero variable de d´ıas (ver Figura VIII.3). Una mayor estabilidad implica la utilizacio´n de una
mayor cantidad de funciones de correlacio´n diarias para la construccio´n de las trazas transitorias, lo
que conduce a un aumento de los valores del coeficiente de correlacio´n en el tiempo, incremento de las
fuentes estables involucradas (o disminucio´n de las fuentes no estacionarias), y disminucio´n de los errores
relativos en las estimaciones de las variaciones de velocidad (Hadziioannou et al., 2009); todo ello a costa
de una disminucio´n de la resolucio´n temporal, es decir, de la descripcio´n ma´s detallada de los sucesos
ocurridos en el tiempo. A ra´ız de este ana´lisis, las trazas transitorias son construidas por el apilamiento
de 5 d´ıas (2 d´ıas previos y 2 d´ıas posteriores al evaluado). Este ana´lisis tambie´n posibilita (para el caso
de las correlaciones cruzadas) la comparacio´n entre la parte causal (amplitudes a tiempos positivos), la
parte acausal (amplitudes a tiempos negativos), y su promedio para cada una de las correlaciones. La
generalizada similitud del coeficiente de correlacio´n de la parte causal, acausal, y el promedio, con la
traza de referencia (ver Figura VIII.2), sumado al probable aumento de la estabilidad de las funciones de
correlacio´n para el promedio, conducen a la seleccio´n de esta u´ltima para la estimacio´n de las variaciones
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Figura VIII.2: Variacio´n temporal de la amplitud RMS de los eventos catalogados desde enero de 2008.
Las l´ıneas verticales indican el inicio del intervalo de ana´lisis y la delimitacio´n entre los periodos de
actividad.
de velocidad del subsuelo.
A ra´ız del elevado grado de heterogeneidad del subsuelo (inherente a zonas volca´nicas como la estudiada), y
el registro de un campo de ondas altamente dispersado, las metodolog´ıas ma´s difundidas hasta el momento
para la estimacio´n de las variaciones de velocidad s´ısmica del subsuelo, deber´ıan suministrar resultados
similares (Daskalakis et al., 2016). La presente aplicacio´n emplea el me´todo de Stretching (Lobkis and
Weaver, 2003). Este me´todo consiste en la determinacio´n del coeficiente de elongacio´n del eje temporal
() que maximiza el coeficiente de correlacio´n entre la traza de referencia CCr(t) y una modificacio´n de

















donde CCtr,(t) = CCtr(1 + ) es la versio´n elongada de la traza transitoria, y los valores temporales
ti son seleccionados de manera tal de contener solo informacio´n de ondas dispersadas mu´ltiples veces
en el subsuelo (evitando la energ´ıa correspondiente al arribo directo, si lo hubiere), y de muestrear un
volumen de intere´s. El coeficiente de elongacio´n representa la variacio´n relativa temporal de la fase entre
dos trazas, sen˜alando una estimacio´n de la variacio´n relativa de velocidad en el medio, como muestra
la Ecuacio´n VIII.2 (Snieder et al., 2002). La estimacio´n de este coeficiente de elongacio´n en el tiempo








Con el objeto de describir los cambios temporales de la velocidad s´ısmica del subsuelo a distintas escalas
espaciales, la metodolog´ıa descripta se aplica en rangos de frecuencias de 2 Hz, excepto para el primer
intervalo espectral, definido por [1 , 2] Hz para la estacio´n corto periodo COTA, y [0.1 , 2] Hz para las
estaciones banda ancha CUIC, CUSE, y CUSW; hasta un l´ımite superior dado por la falta de coherencia
de las funciones de correlacio´n para d´ıas contiguos. As´ı, complementan el primer rango de frecuencias,
los intervalos [2 , 4] Hz, [4 , 6] Hz, y [6 , 8] Hz.
Para cada uno de los rangos espectrales, el comienzo de la ventana temporal de las trazas utilizada
para la estimacio´n de los cambios de velocidad tmin, es seleccionado de acuerdo al tiempo a partir del
cual se dispone de informacio´n del campo de ondas dispersado mu´ltiples veces en el subsuelo ubicado




caracter´ıstico de la sen˜al y fC la frecuencia central del rango utilizado (Mordret et al., 2010; Daskalakis
et al., 2016). Asimismo, la ventana temporal debe poseer suficiente extensio´n como para que el campo
de ondas dispersado haya recorrido mu´ltiples veces el subsuelo de intere´s. Se utiliza entonces, una
ventana temporal de 10TC , es decir, tmax = tmin+ 10TC . A modo estimativo, si asumimos una velocidad
promedio t´ıpica de propagacio´n de la energ´ıa (en este caso, 3 km/s -velocidad de onda S promedio
a 1 km de profundidad estimada por un modelo gene´rico para volcanes andes´ıtico-basa´lticos (Lesage
et al., 2018), la ventana temporal [3TC , 13TC ] representar´ıa un muestreo del subsuelo a una ma´xima
distancia de ∼18 km de la estacio´n de registro. Sin embargo, la limitada informacio´n disponible de
las condiciones subsuperficiales presentes en el a´rea del CVCC conduce a un desconocimiento de las





Figura VIII.3: Evolucio´n del coeficiente de correlacio´n entre la traza de referencia (gra´fico superior), y
las trazas transitorias construidas (segu´n su orden en el gra´fico): sin apilamiento, por apilamiento de
funciones de correlacio´n de 5 d´ıas, y apilamiento de 11 d´ıas; para las combinaciones (a) NZ y (b) NN
de la estacio´n CUIC, y en los rangos de fecuencias [0.1, 2] Hz y [2, 4] Hz, respectivamnete. En (a) se
muestra la variacio´n del coeficiente de correlacio´n para las partes causal, acausal, y el promedio.
de los volu´menes del subsuelo muestreados. Aun as´ı, las distancias recorridas permitir´ıan analizar
adecuadamente los feno´menos ocurridos en un volumen que comprende las estructuras morfolo´gicas
superficiales de este Complejo Volca´nico (particularmente, la estructura del volca´n inactivo Cotacachi, y
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la actual caldera del volca´n Cuicocha), ubicados en un radio de ∼10 km del centro de la red de estaciones.
Finalmente, para cada una de las estaciones de la red, su correspondiente periodo de registro, y sus
combinaciones entre componentes (segu´n corresponda, ZZ, EE, NN, ZE, ZN, y NE), para cada rango de
frecuencias utilizado, y la ventana de tiempo seleccionada, se obtienen las estimaciones de la variacio´n
de velocidad mediante la aplicacio´n del me´todo de stretching (ver Figura VIII.4).
VIII.3 Interpretacio´n
Para las estaciones CUIC, CUSE, y CUSW (estaciones de tres componentes), los resultados de la
aplicacio´n del me´todo de Stretching para las distintas combinaciones de sus componentes indican una
evidente similitud en los valores de variacio´n relativa de velocidad obtenidos en cada rango de frecuencias
analizado. Sin embargo, las curvas para las autocorrelaciones (ZZ, NN, y EE) demuestran una mayor
inestabilidad de la variacio´n temporal de la velocidad, evidenciando un mayor error relativo (ver el caso
de la estacio´n CUIC en la Figura VIII.4). A ra´ız de las diferencias reducidas entre las curvas obtenidas
para las distintas combinaciones de una misma estacio´n, se utiliza el promedio de aquellas de mayor
estabilidad temporal (es decir, de las componentes cruzadas), excepto para la estacio´n COTA, que solo
cuenta con componente Z. Luego, una u´nica curva, por rango espectral, permite la descripcio´n de las
variaciones de velocidad en cada estacio´n (ver Figura VIII.5).
En te´rminos generales, las variaciones de velocidad obtenidas para las correlaciones cruzadas (estaciones
CUIC, CUSE, y CUSW), demuestran una disminucio´n general del coeficiente de correlacio´n (entre la
traza de referencia y las sucesivas trazas transitorias) cuanto mayor es el rango de frecuencias analizado.
La causa de ello puede estar originada en la mayor complejidad (variabilidad y mecanismos de origen)
de las fuentes sismoge´nicas para las mayores frecuencias del dato (Picozzi et al., 2009), lo que conduce
a una mayor inestabilidad de las funciones de correlacio´n y, consecuentemente, a un menor coeficiente
de correlacio´n y un mayor error relativo en la estimacio´n de las variaciones de velocidad en el tiempo.
En cambio, los resultados para la estacio´n COTA (solo de componente Z) sen˜alan valores interpretables
en el rango de frecuencias [2, 4] Hz, y escasamente en los intervalos [4, 6] Hz y [6, 8] Hz. Asimismo,
los valores del coeficiente de correlacio´n asociados a autocorrelaciones, permiten inferir que una posible
causa de las diferencias de estabilidad temporal observadas, respecto a las funciones de correlacio´n de
las componentes cruzadas, sea la ausencia de la aplicacio´n de la normalizacio´n espectral en la etapa
de pre-procesamiento, conduciendo a una probable mayor sensibilidad de las autocorrelaciones a los
cambios espacio-temporales de las fuentes.
La s´ısmicidad registrada en el a´rea del CVCC es una de las fuentes de informacio´n utilizada para
la interpretacio´n de los resultados. La informacio´n de los sismos volca´nicos tipo largo periodo (LP),
volcano-tecto´nicos (VT), e h´ıbridos (HB) son proporcionados por el IGEPN (Ecuador), institucio´n
encargada de realizar las actividades de monitoreo en el CVCC. La informacio´n de los sismos tecto´nicos
es obtenida de la base de datos suministrada por el USGS (Estados Unidos), para un radio de 100 km
alrededor del volca´n Cuicocha.
Un ana´lisis por estacio´n de la variacio´n del coeficiente de correlacio´n, las variaciones relativas de
Figura VIII.4: Variaciones de velocidad obtenidas para la estacio´n CUIC en el rango de frecuencias




velocidad, y de la cantidad y tipos de la sismicidad volca´nica y tecto´nica registrada en el a´rea del
CVCC (por ejemplo, para la estacio´n CUSE y CUIC, y los rangos de frecuencias [2, 4] Hz y [4, 6] Hz,
respectivamente, mostrados en la Figura VIII.6), en conjunto a la variacio´n temporal de la amplitud
RMS de los eventos catalogados (Figura VIII.2), permite describir la evolucio´n temporal de este sistema
volca´nico. Este ana´lisis sugiere la presencia de dos periodos de actividad s´ısmica distintivos (observados
principalmente en las estaciones CUIC y COTA, de mayor periodo de registro). El primero de ellos, el
de mayor actividad, comprende el intervalo de registro anterior a, aproximadamente, el d´ıa 2012-10-01,
conteniendo la mayor cantidad de eventos LP y HB, y en menor medida eventos VT; con variaciones
relativas de velocidad inestables en el tiempo; caracterizado por un coeficiente de correlacio´n bajo
(incluso de valores negativos para algunos rangos de frecuencias), lo que en conjunto permite inferir que
las fuentes actuantes difieren en gran medida respecto del tiempo de registro de referencia (2013-01-11
a 2016-01-26). El reducido coeficiente de correlacio´n durante gran parte de este periodo impide la
interpretacio´n de las estimaciones de velocidad. Sin embargo, es destacable que los u´ltimos d´ıas del
mismo periodo exhiben un incremento del coeficiente de correlacio´n, acompan˜ado de una disminucio´n
de la cantidad de eventos LP en relacio´n a los VT, y un aumento de la estabilidad de las variaciones








Figura VIII.5: Resultados de las variaciones de velocidad para cada rango de frecuencias de cada una
de las estaciones de la red utilizada. AC: identifica aquella estacio´n de solo componente Z. CC: la curva
promedio es obtenida mediante apilamiento de los resultados para las componentes cruzadas. Los periodos
de actividad s´ısmica esta´n delimitados por una l´ınea vertical. Las secciones sombreadas de las curvas
identifican los tiempos para los cuales el coeficiente de correlacio´n (en relacio´n a la traza de referencia)
es menor a 0.8. Una l´ınea vertical punteada sen˜ala el inicio de un periodo de menor actividad.
periodo de menor actividad s´ısmica, con fuentes de mayor estabilidad espacio-temporal. El segundo
periodo, d´ıas posteriores a 2012-10-01, comprende una muy superior cantidad de eventos VT respecto
de LP y HB, valores de coeficientes de correlacio´n mayores (gran proporcio´n de valores mayores a 0.8
-ver Figura VIII.5), y una mayor estabilidad temporal de las variaciones de velocidad estimadas; por tal,
en este caso, un menor error relativo, traducido en una mayor estabilidad espacio-temporal de las fuentes.
Las cuatro estaciones proveen una estimacio´n de las variaciones de velocidad del subsuelo para el periodo
de mayor estabilidad de la curva de velocidad. Mientras que la estacio´n ma´s septentrional (COTA) sen˜ala
un aumento de la velocidad del 2.5% para el u´nico rango de frecuencias interpretable ([2, 4] Hz), las tres
estaciones ma´s meridionales (CUIC, CUSE, y CUSW) demuestran, en el total, una leve disminucio´n de
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la velocidad en el tiempo de ana´lisis, con una magnitud de ∼1.5% en el caso de las estaciones CUSE
y CUSW, y de ∼2% en el caso de la estacio´n CUIC. Esta variacio´n de velocidad espacial podr´ıa estar
originada por una modificacio´n paulatina del campo de presiones del subsuelo, siendo la disminucio´n
de velocidad una expresio´n de la ocurrencia del gran nu´mero de eventos VT caracter´ısticos del periodo
de actividad. Asimismo, CUIC, CUSE, y CUSW reflejan variaciones de velocidad con una modulacio´n
anual, caracterizadas por un ma´ximo local en el mes de abril y un mı´nimo local en el mes de octubre. Si
bien este ma´ximo local se correlaciona con el ma´ximo de precipitaciones anual (Anuarios Meterolo´gicos,
Instituto Nacional de Meteorolog´ıa e Hidrolog´ıa -INAMHI), este feno´meno no explicar´ıa la presencia
del mı´nimo local. Asimismo, no se observa una correlacio´n con las variaciones de temperatura en el
a´rea. Esta modulacio´n ser´ıa probablemente originada por variaciones estacionales de las fuentes de ruido
(Sens-Scho¨nfelder and Wegler, 2006; Zhan et al., 2013). Por u´ltimo, se observa una eventual disminucio´n
del coeficiente de correlacio´n ante la ocurrencia de algunos sismos tipo VT (por ejemplo, el efecto
del enjambre ocurrido el 2014-03-01 en los resultados de la estacio´n COTA) y de eventos tecto´nicos
cercanos (ej., el efecto de cinco sismos ocurridos hacia fines de octubre de 2014, en los resultados de la
estacio´n CUIC). El efecto de los eventos s´ısmicos sobre las curvas resulta despreciable respecto a las
contribuciones mencionadas anteriormente.
VIII.4 Conclusiones
Mediante la aplicacio´n de interferometr´ıa s´ısmica basada en correlaciones de las componentes de una
misma estacio´n, es posible la descripcio´n de la evolucio´n de las condiciones del subsuelo ubicado por
debajo de las estaciones de registro. En esta oportunidad, se utiliza una red de cuatro estaciones
instaladas en a´rea del volca´n Cuicocha, Ecuador. Para cada una de estas estaciones, se obtienen
funciones de correlacio´n diarias, estimaciones de la coda de las funciones de Green para el subsuelo
ubicado debajo de las mismas. Estas funciones constituyen estados circunstanciales del subsuelo, las que
son utilizadas para la estimacio´n de las variaciones de velocidad subsuperficiales.
De la descripcio´n de la actividad manifestada por el CVCC a lo largo del periodo de registro, se selecciona
el intervalo de menor actividad para la construccio´n de la traza de referencia. Luego, un ana´lisis del
coeficiente de correlacio´n entre la traza de referencia y las trazas transitorias, permite seleccionar la
cantidad de d´ıas utilizados para la construccio´n de estas u´ltimas, y definir el uso de la parte causal,
acausal, o promedio de ellas, para el ca´lculo de los cambios de velocidad.
Mediante la aplicacio´n del me´todo de Stretching, se obtienen las curvas de variacio´n de velocidad
para las distintas combinaciones de las componentes de cada estacio´n, es decir, ZZ, EE, NN, ZE,
ZN, y NE, excepto para la estacio´n COTA, que solo provee informacio´n en ZZ. Los resultados de
estas combinaciones, para cada una de las estaciones y para cada uno de los rangos de frecuencias
seleccionados, presentan una gran similitud, siendo su mayor diferencia la inestabilidad temporal superior
presente en las autocorrelaciones. La descripcio´n de los cambios subsuperficiales se realiza, entonces,
sobre el promedio de las estimaciones con el menor error relativo, es decir, las de componentes cruzadas.
La presente aplicacio´n constituye el primer estudio realizado en el CVCC para la descripcio´n de las
variaciones de velocidad s´ısmica en el subsuelo volca´nico. Los resultados permiten concluir que durante
el periodo mayo de 2011 a enero de 2016, el CVCC ha presentado una leve disminucio´n de la velocidad
s´ısmica en su sector sur acompan˜ado de un pequen˜o aumento del mismo para´metro en su regio´n norte,
cercano el volca´n Cotacachi. Se infiere entonces, la presencia de mı´nimas variaciones, sostenidas en
el tiempo de registro, de las condiciones subsuperficiales de este complejo volca´nico, interpretacio´n
coincidente con la actividad observada en superficie (Reportes de Actividad Volca´nica, IGEPN). La
distribucio´n y tipo de fuentes son dos para´metros que influyen en la calidad de la estimacio´n de los
cambios de velocidad del subsuelo. Las correlaciones de componentes cruzadas de una misma estacio´n
suministran estimaciones ma´s estables en el tiempo, lo que podr´ıa estar originado por una mayor
sensibilidad de las autocorrelaciones a las variaciones espacio-temporales de las fuentes de ruido. Estos
resultados constituyen un marco de referencia para la interpretacio´n de los resultados durante periodos
de mayor complejidad, como eventuales crisis sismovolca´nicas. Por u´ltimo, es esperable que la presente
metodolog´ıa pueda ser integrada a las actividades de monitoreo de rutina realizados por el IGEPN en
este complejo volca´nico.
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Figura VIII.6: Coeficiente de correlacio´n, variacio´n de velocidad s´ısmica subsuperficial, y sismicidad
registrada en el a´rea, para las estaciones (a) CUSE y (b) CUIC, en los rangos de frecuencias [2, 4] Hz y [4,
6] Hz, respectivamente. Los periodos de actividad s´ısmica son delimitados por un recta vertical situada el
2010-10-01. Los distintos tipos de eventos son designados como LP: largo periodo, VT: volcano-tecto´nicos,




La completa descripcio´n de los sistemas magma´ticos activos y el prono´stico certero de su comportamiento
a corto, mediano, y largo plazo, han demostrado ser tareas de extrema dificultad. Dentro de los factores
que determinan el grado de dificultad, se destaca la alta complejidad de los sistemas volca´nicos estudiados,
originada en la multiplicidad de procesos f´ısico-qu´ımicos a distintas escalas espaciales y temporales, y
el gran nu´mero de variables que intervienen en cada uno de estos procesos. El conocimiento limitado
(muchas veces, nulo) de los mecanismos que motivan la fenomenolog´ıa observada, de los para´metros
involucrados, y de los posibles productos, incrementa la incertidumbre en la estimacio´n el riesgo
experimentado por las poblaciones cercanas a los sistemas magma´ticos bajo ana´lisis, muchas veces una
contribucio´n a consecuencias econo´micas o sociales irreversibles. La adquisicio´n de conocimiento sobre
los sistemas magma´ticos de intere´s, a partir de la aplicacio´n de mu´ltiples te´cnicas desde un amplio
espectro de disciplinas, resulta fundamental para solventar la problema´tica planteada. Una de las
te´cnicas ma´s novedosas dentro de la sismolog´ıa para este fin es la interferometr´ıa s´ısmica (IS).
La presente tesis doctoral proporciona los pormenores de la aplicacio´n de una serie de metodolog´ıas
basadas en la te´cnica IS, las que permiten la descripcio´n de para´metros fundamentales del subsuelo
de dos sistemas magma´ticos ubicados a lo largo de la Cordillera de los Andes, el Complejo Volca´nico
Plancho´n-Peteroa (CVPP, Argentina-Chile) y el Complejo Volca´nico Cotacachi-Cuicocha (CVCC,
Ecuador).
En el a´rea del CVPP, y a partir de la informacio´n s´ısmica registrada por nueve estaciones (seis en
territorio argentino –red PV, y tres en suelo chileno –red OVDAS) durante el an˜o 2012, tres metodolog´ıas
de caracterizacio´n de las condiciones subsuperficiales son aplicadas, las que, en conjunto, posibilitan la
descripcio´n del subsuelo hasta los 400 km de profundidad.
Mediante la correlacio´n de los registros de ruido s´ısmico ambiental de pares de estaciones de la red
PV, y la seleccio´n de las ventanas temporales con fuentes ubicadas en las a´reas de fase estacionaria, se
obtienen las funciones de Green de ondas superficiales en el intervalo espectral [0.8 , 4] Hz, utilizadas
seguidamente para la realizacio´n de una inversio´n en profundidad. Esta informacio´n permite describir
los cambios tridimensionales de velocidad de onda S en el a´rea ocupada por la red PV y hasta una
profundidad de 350 m, evidenciando la presencia de dos capas, la primera hasta los 70 m de profundidad,
con velocidades de onda S entre 300 y 400 m/s, mientras que la segunda se caracteriza por velocidades
entre 450 y 570 m/s hasta, por lo menos, los 350 m de profundidad. Un ana´lisis conjunto de la evidencia
geolo´gica presente en la zona y los resultados obtenidos permite interpretar las variaciones de velocidad
a profundidades fijas como originadas por cambios laterales de la porosidad, la litolog´ıa, y el grado de
saturacio´n por fluidos en el subsuelo. Sin embargo, estudios complementarios son necesarios para la
cuantificacio´n de la contribucio´n de cada uno de estos factores y, como fin u´ltimo, la detallada descripcio´n
de los componentes del subsuelo.
A partir de los registros de las redes PV y OVDAS de eventos de fractura seleccionados, se aplica una
variacio´n de IS basada en autocorrelaciones de la energ´ıa de onda P. Esta metodolog´ıa permite estimar
la ubicacio´n de las estructuras subsuperficiales debajo de las estaciones, hasta profundidades ma´ximas
que dependen de la distancia epicentral de los eventos utilizados, sus profundidades y las frecuencias de
trabajo. Su aplicacio´n a eventos muy cercanos a las estaciones (es decir, distancias epicentrales menores
∼2 km- y frecuencias de ana´lisis mayores, es decir ∼[4, 35] Hz) permite caracterizar los primeros 4 km
del subsuelo. El contraste de estos resultados con la informacio´n geolo´gica y geoqu´ımica disponible para
la zona conduce a interpretar la ubicacio´n de distintas discontinuidades, estimar las zonas de mayor
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heterogeneidad por presencia de fluidos hidrotermales, as´ı como una zona de posible acumulacio´n de
material magma´tico.
La aplicacio´n de IS mediante autocorrelaciones a eventos de fractura con mayores distancias epicentrales
suministra informacio´n sobre la profundidad de discontinuidades del subsuelo ubicadas entre los 5 km
y 400 km de profundidad. En un ana´lisis geolo´gico conjunto, es posible interpretar la profundidad de
rasgos de intere´s tecto´nico, como el l´ımite corteza-manto, techo y piso del bloque subsductante, inicio de
la zona de baja velocidad litosfe´rica, el l´ımite lito´sfera-asteno´sfera, inicio de la capa de baja velocidad
astenosfe´rica; as´ı como zonas de posible acumulacio´n magma´tica.
Los resultados obtenidos de las tres aplicaciones realizadas en a´rea del CVPP son analizados en conjunto,
permitiendo la construccio´n de un modelo de estructuracio´n del subsuelo para profundidades menores a
40 km. Este paso es esencial para la evolucio´n del conocimiento sobre el CVPP.
La aplicacio´n de correlaciones de los registros de ruido s´ısmico ambiental adquiridos por una red de
cuatro estaciones ubicadas en el a´rea del CVCC, y el posterior ana´lisis de las variaciones de velocidad
subsuperficiales, permiten interpretar la presencia de un leve aumento de velocidad hacia el norte del
volca´n Cuicocha, en el sector del volca´n inactivo Cotacachi, en conjunto a una pequen˜a disminucio´n de
la velocidad en la zona sur del CVCC durante el periodo mayo de 2011 a enero de 2016. Un ana´lisis
en el tiempo del tipo y cantidad de eventos s´ısmicos, el nivel de actividad general, y el coeficiente de
correlacio´n, respecto a un periodo de estabilidad volca´nica, posibilita la definicio´n de dos periodos de
actividad diferenciados. Cada uno de estos periodos manifiesta resultados con diferente nivel de error en
la estimacio´n de las variaciones de velocidad s´ısmica, probablemente originados por distintos grados de
complejidad en la distribucio´n espacial de las fuentes de ruido. Los resultados permiten inferir, adema´s,
una sensibilidad particular de las autocorrelaciones a los cambios espacio-temporales de las fuentes,
reforzando la utilizacio´n de las componentes cruzadas de una misma estacio´n para la estimacio´n precisa
de las velocidades del medio. Esta aplicacio´n constituye un punto de partida para la incorporacio´n
de la metodolog´ıa implementada a las tareas de rutina realizadas por el IGEPN en el CVCC, y un
marco de referencia para la interpretacio´n de los resultados en eventuales periodos de crisis sismovolca´nica.
Esta tesis doctoral ha logrado no solo reafirmar el poder resolutivo de la te´cnica IS en el estudio de
sistemas complejos, como son los magma´ticos, sino tambie´n, suministrar informacio´n de gran valor para
el entendimiento de las condiciones subsuperficiales del CVPP y el CVCC. La informacio´n obtenida de
la aplicacio´n de distintas metodolog´ıas basadas en IS a registros adquiridos en el a´rea de estos complejos
volca´nicos es utilizable, por un lado, para futuros estudios orientados a la descripcio´n de las condiciones
del subsuelo en estos sistemas magma´ticos, constituyendo un marco de referencia para el ana´lisis del
estado actual de los mismos; y por otro lado, para estudios espec´ıficos orientados a la reduccio´n del riesgo
por actividad volca´nica en las poblaciones aledan˜as. Las metodolog´ıas utilizadas son susceptibles de
ser automatizadas, condicio´n que abre un camino para el desarrollo de potenciales soluciones a muchos
de los problemas que se plantean en el a´rea de la volcanolog´ıa, tales como el tratamiento de grandes
volu´menes de datos en tiempo real para el monitoreo, y la necesidad de contar con un mayor volumen
de informacio´n de mayor precisio´n con el objeto de construir modelos de alta resolucio´n.
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General Conclusions (in English)
A comprehensive description of an active magmatic system and the development of successful (long-,
mid-, and short-term) forecasts are very challenging tasks. Such a challenge originates from the
complexity of the studied volcanic systems, mainly due to the multiple physical-chemical processes at
different spatial and temporal scales and the great number of parameters involved. The limited (in
many cases, absent) knowledge about the mechanisms causing the observed phenomena, the involved
parameters, and the likely products, increases the uncertainty in risk estimation. Inaccurate risk
estimations could contribute to irreversible social and economic consequences. Gaining knowledge
about the volcanic systems through application of multidisciplinary techniques is fundamental to get
solutions in volcanology. From seismology, one of the most innovative techniques for this goal is seismic
interferometry (SI).
This PhD thesis describes the application of selected methodologies based on SI to analyze
subsurface conditions at two Andean magmatic systems (Plancho´n-Peteroa Volcanic Complex -CVPP,
Argentina-Chile, and Cotacachi-Cuicocha Volcanic Complex -CCVC, Ecuador).
Based on data recorded by nine seismic stations located around the PPVC during 2012 (six in Argentina
-PV array, and three in Chile –OVDAS array), we characterized the subsurface conditions down to 400
km depth.
Through correlations of ambient seismic noise recorded by the PV array and selecting temporal windows
associated to seismic sources in the stationary-phase area for each station pair, we extracted surface wave
Green’s functions for the frequency range [0.8 4] Hz. We used this information for a depth inversion,
which allowed a description of the 3D S-wave velocity variations for the area of the PV array down
to 350 m. Our results show the presence of two layers: a shallower layer for the very first 70 m of
the subsurface indicating S-wave velocities between 300 and 400 m/s, and an adjacent one between 70
m and, at least, 350 m with S-wave velocities between 450 and 570 m/s. A combined analysis of the
results with the available geological information allowed inferring lateral velocity changes likely caused
by spatial variations of porosity, lithology, and degree of saturation in the subsurface. Nevertheless,
additional information is still required to quantify each contribution and, therefore, provide a detailed
description of the subsurface constituents.
Using selected seismic events recorded at the PV and OVDAS arrays, we applied a variation of SI
based on autocorrelations of the P-wave energy. The obtained results provide information about the
location of the subsurface structures below the stations down to a depth function of the epicentral
distance, the depth of the sources, and the used frequency range. Using events close to the stations (i.e.,
small epicentral distances -lower than ∼2 km, and higher frequencies –∼[4, 35] Hz), we characterized
the shallower 4 km of the subsurface. An analysis of the geological information combined with the
seismic results led to the interpretation of several subsurface discontinuities, the inference of highly
heterogeneous areas due to hydro-thermal fluids, as well as a zone of likely magma storage.
We also applied SI through autocorrelations to selected regional and teleseismic events recorded by
the PV and OVDAS arrays. The higher epicentral distances of these seismic events allowed describing
subsurface structures located between 5 km and 400 km depth. An analysis of the known geological
information together with the seismic results provided accurate depth values for many tectonic features
like the crust-mantle discontinuity, top and bottom of the subducting slab, the lithospheric low-velocity
zone, the lithosphere-asthenosphere discontinuity, the asthenospheric low-velocity zone, and areas of
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likely magma storage.
We analyzed the results obtained by application of the selected SI methodologies altogether, which
motivated the development of a model for the first 40 km of the subsurface. This model comprises
relevant information for future analyses aiming to develop knowledge about the PPVC.
Through correlation of ambient seismic noise recorded by a four-station array located in the area of the
CCVC, we analyzed the evolution of this magmatic system between May 2011 and January 2016. We
inferred a velocity increase in the northern area of the current active volcano and a velocity decrease in
the southern area of the CCVC.
Based on an analysis of the type and number of seismic events, the general volcanic activity, the
correlation coefficients through time, for a period of minimum volcanic activity, we delimited two
well-defined periods of activity. Each period indicated very different relative errors at the estimation
of the velocity variations, likely caused by a heterogeneous spatial distribution of the noise sources.
Our results show a particular sensitivity of the autocorrelations to the spatial-temporal distribution of
the noise sources. Therefore, we encourage using cross-component correlations for accurate estimation
of the velocity variations through time. This application constitutes a first step for incorporating the
methodology to the routine activities performed by the IGEPN at the CCVC. The obtained results
provide valuable information for future interpretations about the state of the volcano, particularly during
eventual periods of higher volcanic activity.
This PhD thesis supports the potential of SI for studying complex systems like volcanoes. Through
application of several SI methodologies, we obtained relevant information for understanding the
subsurface of the PPVC and CCVC during the recorded period. This information can be used for
interpretation of the current state of the volcanoes, and also for risk analyses. The applied methodologies
could be automatized, which encourages developing new strategies to solve many issues in volcanology,
like those related to using great amount of data in real time, or managing great volumes of accurate




(i) ISmA es una herramienta que demostra su potencial para proveer informacio´n relevante sobre
las estructuras ubicadas en el subsuelo debajo de las estaciones de registro. La utilizacio´n de
eventos s´ısmicos con un amplio espectro de distancias epicentrales permite describir el subsuelo a
distintas profundidades. Sin embargo, esta metodolog´ıa no es comu´nmente aplicada a los registros
de estaciones ubicadas en zonas volca´nicas. Como trabajo a futuro, se plantea extender esta
metodolog´ıa a otros volcanes andinos, adaptando el flujo de procesamiento segu´n los requerimientos
de las nuevas bases de datos disponibles.
(ii) En estudios tomogra´ficos y de inversio´n en profundidad basados en ana´lisis de funciones de
correlaciones cruzadas entre pares de estaciones, las profundidades analizadas se encuentran
limitadas por una combinacio´n de las distancias entre las estaciones de la red, el rango de
frecuencias seleccionado, y las velocidades de propagacio´n del medio. En el a´rea del CVPP, estas
variables posibilitaron la descripcio´n de las condiciones subsuperficiales de los primeros 200 m del
subsuelo por debajo de las estaciones, representando una limitacio´n a la comprensio´n de muchos
de los procesos de origen volca´nico, ocurridos a mayores profundidades.
Actualmente, iniciativas desde el Observatorio Argentino de Vigilancia Volca´nica
(OAVV-SEGEMAR, Argentina) y la Universidad Tecnolo´gica de Delft (Pa´ıses Bajos) proyectan
la instalacio´n de nuevo instrumental en el a´rea del CVPP, con la finalidad espec´ıfica de proveer
informacio´n detallada sobre el estado del Complejo Volca´nico y su entorno geodina´mico. La
configuracio´n de estas redes propuestas se ha disen˜ado de comu´n acuerdo entre los grupos
colaboradores para garantizar un monitoreo efectivo y la factibilidad de las te´cnicas implementadas
en esta tesis.
(iii) Las metodolog´ıas basadas en correlaciones cruzadas de ruido s´ısmico ambiental han sido
ampliamente utilizadas en zonas volca´nicamente activas. A partir de nuevos avances tecnolo´gicos en
el tratamiento del dato y principalmente de las fuentes de ruido, los que suponen un incremento en la
resolucio´n de los resultados, se propone la aplicacio´n de variaciones de las metodolog´ıas basadas en
IS, con el objeto de contribuir a la descripcio´n ma´s detallada de sistemas volca´nicos seleccionados.
A modo de ejemplo, se plantea la utilizacio´n de correlaciones pesadas por la fase en lugar del
cla´sico abordaje de correlaciones cruzadas, el cual ha demostrado ser una herramienta u´til para la
atenuacio´n de las sen˜ales espurias y para el aumento de la resolucio´n de los resultados (Schimmel,
1999; Schimmel and Gallart, 2007; Schimmel et al., 2011).
(iv) Manifestaciones recientes del dinamismo subsuperficial en la zona del CVCC, como por ejemplo
la ocurrencia de varios sismos con magnitudes mayores a 2 en la zona de la laguna crate´rica de
este complejo volca´nico durante los primeros d´ıas de octubre de 2018, refuerzan la necesidad de
incrementar la adquisicio´n de informacio´n sobre las condiciones del subsuelo. Se propone entonces,
continuar con la metodolog´ıa implementada en esta tesis doctoral para el monitoreo del CVCC,
as´ı como variaciones de la misma (por ejemplo, la aplicacio´n de la te´cnica MWCS -moving window
cross spectral, con la intencio´n de lograr una posible mayor atenuacio´n de los efectos estacionales de
las fuentes de ruido (Daskalakis et al., 2016), las que en conjunto puedan suministrar informacio´n
de alta resolucio´n sobre las condiciones subsuperficiales.
(v) Desde julio de 2018 a la fecha (febrero de 2019), el CVPP ha manifestado un incremento de su
actividad volca´nica a ra´ız de un aumento en el aporte de calor desde un cuerpo de magma en
profundidad. Este suceso condujo a la excitacio´n del sistema hidrotermal presente en el a´rea,
evolucionando en la generacio´n de explosiones por contacto directo o indirecto con este sistema
hidrotermal (Reportes de actividad volca´nica, OVDAS-SERNAGEOMIN).
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Se propone entonces, la implementacio´n de metodolog´ıas de monitoreo que complementen las
actualmente desarrolladas por los observatorios volcanolo´gicos responsables en el CVPP.
(vi) La metodolog´ıa de monitoreo basada en correlaciones entre componentes de una misma estacio´n es
relativamente nueva en la comunidad cient´ıfica. Tal es as´ı, que no ha sido adoptada por la gran
mayor´ıa de los observatorios volcanolo´gicos mundiales. La flexibilidad, utilidad, y precisio´n de los
resultados obtenidos mediante esta metodolog´ıa, la posiciona como una te´cnica accesible para su
implementacio´n en observatorios volcanolo´gicos aun en las condiciones ma´s limitadas de monitoreo.
Se proyecta automatizar la metodolog´ıa aplicada, con el objeto de proponer su implementacio´n
dentro de las actividades de rutina realizadas por el OAVV, el OVDAS, y el IGEPN.
(vii) Dependiendo de la base de datos disponible, la distribucio´n de estaciones, las frecuencias de trabajo,
y las profundidades de intere´s, la IS es una te´cnica aplicable a distintas escalas, en particular para
zonas que comprendan varios complejos volca´nicos.
La regio´n ubicada entre las latitudes de los volcanes Peteroa (35.223◦S, 70.568◦W; Argentina-Chile)
y Copahue (37.856◦S, 71.183◦W; Argentina-Chile) comprende diversos sistemas magma´ticos activos
(Copahue, Antuco, Nevados de Chillan, Resago, Lomas Blancas, Nevados de Longavi, Tatara-San
Pedro, Laguna del Maule, Cerro Azul, Descabezado Grande, y Plancho´n-Peteroa), varios de ellos
vigilados por el OVDAS. La construccio´n de funciones de correlacio´n para el a´rea ocupada por las
estaciones de registro ubicadas en Argentina y Chile entre las latitudes comprendidas, permitira´
la estimacio´n de las variaciones de velocidad s´ısmica y de coherencia de los resultados a lo largo
del per´ıodo temporal analizado. Estas variaciones permitira´n describir y caracterizar la dina´mica
subsuperficial entre las estaciones involucradas. Esta informacio´n sera´ esencial para la construccio´n
del marco sobre el cual se sustentan las interpretaciones realizadas por estudios a menor escala.
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